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Zusammenfassung
Es existieren eine Reihe von Beobachtungs- und Modellstudien, die ein Signal von El Nin˜o/
Southern Oscillation (ENSO) in der Stratospha¨re zeigen. Der Einfluss von ENSO auf das
Europa¨ische Klima wird immer sta¨rker diskutiert. In der vorliegenden Arbeit wird der Ein-
fluss von ENSO auf die extratropische Nordhemispha¨re im Winter mit Hilfe des allgemeinen
Zirkulationsmodells ECHAM5 untersucht. Dabei wird speziell auf die Rolle der Stratospha¨re
mit Analysen von zwei unterschiedlich hohen vertikalen Auflo¨sungen des ECHAM5-Modells
eingegangen.
Dafu¨r werden die durch Meeresoberfla¨chentemperaturen angetriebenen Simulationen zwei
verschiedener Modellversionen des ECHAM5 analysiert. Unter Nutzung des 19-Schichten
(
”
niedriges Rand“) Modells (L19), mit einem Modelloberrad in 10 hPa (ca. 30 km Ho¨he),
werden 6 La¨ufe ausgewertet, die eine Periode von 1900 bis 1998 abdecken. Ein Ensemble aus
5 La¨ufen steht mit dem L39-Schichten (
”
hohes Rand“) Modell (0.01 hPa, ≈ 80 km Ho¨he) fu¨r
den Zeitraum 1950 bis 2005 zur Verfu¨gung. Beide Modellversionen besitzen eine horizontale
Auflo¨sung von T31 (3, 75◦ x 3, 75◦).
Die Anomaliemuster in der Tropospha¨re zeigen eine weitgehende U¨bereinstimmung zu fru¨-
heren Arbeiten. In den Anomalien fu¨r El Nin˜o Ereignisse ist der beobachtete warme und
schwache stratospha¨rische Polarwirbel, aufgrund erho¨hter planetarischer Wellenaktivita¨t fest-
stellbar. Es wird gezeigt, dass die Unterschiede im stratospha¨rischen Signal fu¨r die ENSO-
Warm- und Kaltphase mit einer unterschiedlichen Wellenanregung- und ausbreitung fu¨r die
beide ENSO-Phasen erkla¨rt werden kann. Damit wird ein anna¨hernd umgekehrtes Signal mit
einer Versta¨rkung und Abku¨hlung des Polarwirbels fu¨r La Nin˜a Ereignisse gezeigt. Die be-
obachtete saisonale Entwicklung der Anomalien in der Stratospha¨re werden vom L39-Modell
mit einem Monat Verzo¨gerung simuliert. Signifikante Telekonnektionsmuster in der Strato-
spha¨re, die mit den Beobachtungen u¨bereinstimmen, werden nur fu¨r die L39-Modellversion
gefunden. Mit der Abschwa¨chung und der Erwa¨rmung kommt es zu ha¨ufigeren Major War-
mings. Das damit verbundene Abwa¨rtswandern der positiven Anomalie konnte fu¨r den Mitt-
und Spa¨twinter simuliert werden.
Neueste, aus Beobachtungen gewonnene Resultate zeigen wa¨hrend eines El Nin˜os ein Si-
gnal am Boden im Nordeuropa¨ischen Raum, welches der negativen NAO-Phase entspricht.
U¨bereinstimmend mit der Entwicklung der Anomalien u¨ber die Ho¨he, zeigt sich ein Wechsel
der Muster im Mitt- bis Spa¨twinter am Boden. Die negative NAO-Phase wird fu¨r ERA40
im Mitt- und fu¨r L39 im Spa¨twinter festgestellt.
Der Vergleich von unterschiedlichen Modellversionen untereinander und mit Beobachtun-
gen, kann unser Versta¨ndnis der ablaufenden atmospha¨rischen Prozesse verbessern. Ebenso
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ist eine Scha¨tzung mo¨glich, ob Telekonnektion durch die Stratospha¨re eine Quelle zur Ver-
besserung der saisonalen Vorhersage fu¨r den nordeuropa¨ischen Winter sein kann.
Abstract
There are a number of observational and modelling studies demonstrating an extra-tropical
El Nin˜o/ Southern Oscialltion (ENSO) signal in the stratosphere. The influence of ENSO
on European climate is more strongly debated. Here, I investigate ENSO wintertime tele-
connections to the extratropic Northern hemisphere with the help of the general circulation
model ECHAM5. Thereby it is especially addressed the role played by the stratosphere with
the analysis of two different high vertical resolutions of ECHAM5 model.
For this, simulations with two different model versions of ECHAM5 forced by observed sea
surface temperatures are analysed. One version is the
”
low top“ model with a lid at 10 hPa
(≈ 30 km altitude) and 19 vertical layers (L19) including six members for the ensemble for
the period 1900 - 1998. The other version ist the
”
high top“ model with a lid at 0.01 hPa
(≈ 80 km altitude) and 39 layer (L39) including five members for the ensemble for the
period 1950 - 2005. Both are simulations with T31 horizontal resolution, corresponding to a
gaussian grid of 3, 75◦ x 3, 75◦.
The teleconnection patterns in the troposphere show largest agreement with previous obser-
vations and modelling studies. Composites of El Nin˜o events show, as observed, a warm and
weak polar stratospheric vortex due to enhanced planetary wave driving. It is shown, that
the differences in the stratospheric signal for the ENSO warm and ENSO cold phase can
be explained with different wave forcing and propagation. Accordingly a reverse signal with
a strengthening and cooling of the polar vortex is found for La Nin˜a events. The observed
seasonal evolution of the anomalies in the stratosphere is simulated with one month delay
by the L39 model. Significant teleconnection patterns in the stratosphere, that agree with
observations, are only found in the high-top model version. With the weakening and the
warming of the stratospheric polar vortex more major stratospheric warmings occur. The
associated downward propagation of the positive anomalies was able to simulate for mid and
late winter.
Recent observational results indicate a surface signal over Northern Europe during El Nin˜o
events resembling the negative NAO phase due to the downward propagation of the stra-
tospheric anomalies. In conformity with the evolution of the anomalies with the height, a
modification of the patterns in mid till late winter is reflected. The negative NAO phase is
found for ERA-40 in mid and for L39 model in late winter.
The comparison of the different model set-ups with each other and with observations can
improve our understanding of the underlying atmospheric processes and an assessment is
possible, whether ENSO teleconnections via the stratosphere may be a source of improvement
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Seit vielen Jahren ist die Klimavariabilita¨t Schwerpunktthema in der Klimaforschung. Mit
dieser werden aufgrund der Atmospha¨ren-Ozean-Wechselwirkungen globale Variabilita¨ts-
muster verbunden, zu denen die El Nin˜o/Southern Oscillation (ENSO) und die Nordat-
lantische Oszillation (NAO) geho¨ren.
Im a¨quatorialen tropischen Pazifik, ist ungefa¨hr alle 3-5 Jahre eine ozeanische Erwa¨rmung
festzustellen. Dieses als El Nin˜o bezeichnete Pha¨nomen steht in Wechselbeziehung mit der
Atmospha¨re, in der mit der Verlagerung von Konvektionsgebieten Luftdruckschwankungen
auftreten, die die Su¨dliche Oszillation (engl. Southern Oscillation) kennzeichnen. Daneben
kommt es aber auch zu großskaligen ra¨umlichen Vera¨nderungen, sogenannten Telekonnek-
tionsmustern, mit der Zirkulationsanomalien ho¨herer Breiten einhergehen. Wa¨hrend der Ein-
fluss von ENSO auf die Tropospha¨re vor allem in den tropischen Regionen und im pazifisch-
nordamerikanischen Sektor zahlreich untersucht und gut erkla¨rt ist (z.B. Larkin und Harrison,
1998; Trenberth et al., 1998; McPhaden et al., 2006; Diaz und Markgraf, 2000), sind mo¨gliche
Auswirkungen auf den Nordatlantik und Europa, insbesondere auf die NAO, nicht u¨berein-
stimmend gekla¨rt (Fraedrich und Mu¨ller, 1992; Merkel und Latif, 2002; Bro¨nnimann, 2007).
Die NAO bestimmt die Klimavariabilita¨t in Nordamerika und Europa und ist durch ei-
ne gleichzeitige Abschwa¨chung oder Versta¨rkung des Islandtiefs und Azorenhochs gekenn-
zeichnet. Wa¨hrend der positiven NAO-Phase, d.h. wenn das Islandtief und das Azorenhoch
anormal stark sind, fu¨hren die daraus resultierenden versta¨rkten Westwinde in Nordeuro-
pa zu milderen und feuchteren Wintern. Umgekehrtes gilt fu¨r die negative NAO-Phase.
Die Auswirkungen von verschiedenen ENSO-Ereignissen scheinen vor allem auf den Atlan-
tik/Europa Sektor unterschiedlich auszufallen. Toniazzo und Scaife (2006) zeigen anhand
einer Einteilung der El Nin˜os in moderat und stark, welch unterschiedliches Signal es ge-
ben kann. Wa¨hrend sie fu¨r moderate El Nin˜os eine negative NAO-Phase im nordatlantisch-
nordeuropa¨ischen Raum fanden, erhielten sie kein eindeutiges Signal fu¨r die starken Ereig-
nisse.
Fru¨here Arbeiten zeigen, dass der nordatlantische Bereich mit der Stratospha¨re verbunden
ist (Baldwin und Dunkerton, 2001). Somit sollte im Hinblick auf die Fragestellung, ob ENSO
auf das europa¨ische Klima und damit die NAO einen Einfluss hat, zusa¨tzlich der Einfluss auf
die Stratospha¨re betrachtet werden. Fru¨here Beobachtungs- und Modellstudien bringen ein
Signal in der winterlichen Stratospha¨re fu¨r ENSO hervor (z.B. van Loon und Labitzke, 1987;
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2Hamilton, 1993a,b; Sassi et al., 2004; Manzini et al., 2006), welches einen warmen gesto¨rten
Polarwirbel im Winter wa¨hrend einer ENSO-Warmphase zeigt. Dabei kommt der winterli-
chen Variabilita¨t der Stratospha¨re, die durch die Sta¨rke, Struktur und die Temperatur des
Polarwirbels zum Ausdruck kommt eine bedeutende Rolle zu. Neben ENSO stellen die quasi
zweija¨hrige Schwingung des zonalen Windes in a¨quatorialen Breiten, der 11-ja¨hrige Sonnen-
zyklus und große Vulkanausbru¨che wichtige Einflussfaktoren fu¨r die winterliche Variabilita¨t
der Stratospha¨re dar. Mit Hilfe von Modellstudien ist es mo¨glich einzelne Faktoren detai-
liert zu untersuchen. Auf kurzen Zeitskalen (Tage bis Wochen) sind die plo¨tzlichen strato-
spha¨rischen Erwa¨rmungen Ausdruck der hohen Wintervariabilita¨t (Labitzke, 1981; Matsuno,
1971; Andrews et al., 1987; Limpasuvan et al., 2004). Aufgrund dieser ist es auch schwierig
ein deutliches Signal von ENSO in der Stratospha¨re zu erhalten.
Ausgehend davon wird in der vorliegenden Arbeit mit Hilfe eines allgemeinen Atmospha¨ren
Modell der Einfluss von ENSO auf die Stratospha¨re untersucht und die Wirkungsmechanis-
men von ENSO auf die NAO u¨ber die Tropopsha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Kopplung
analysiert. Im Hinblick auf die Modellstudie von Merkel und Latif (2002), die mit einer
ho¨heren horizontalen Auflo¨sung im ECHAM4-Modell das von Fraedrich und Mu¨ller (1992)
beobachtete Signal in schwacher Auspra¨gung simulieren konnten, wird hier das allgemeine
Atmospha¨renmodell ECHAM5 mit zwei verschiedenen vertikalen Auflo¨sungen genutzt, um
die Rolle einer im Modell vollsta¨ndig aufgelo¨sten Stratospha¨re in Hinblick auf den Einfluss
von ENSO auf die NAO zu untersuchen.
In Kapitel 2 wird eine U¨bersicht der atmospha¨rischen Zirkulation gegeben, die die wichtig-
sten Grundlagen fu¨r diese Arbeit entha¨lt. Anschließend wird das ENSO-Pha¨nomen und die
NAO in seiner Entstehungs- und Wirkungsweise in der Tropospha¨re und Stratospha¨re in
Kapitel 3 erla¨utert. In Kapitel 4 werden die zwei Modellversionen von ECHAM5 und die
Beobachtungsdaten ERA-40 beschrieben. Die folgenden Ergebnisse beruhen auf der Aus-
wertung von zwei Modelldatensa¨tzen und einem Beobachtungsdatensatz. Einen U¨berblick
u¨ber die Modellklimatologien und die Variabilita¨t insbesondere in der Stratospha¨re wird
in Kapitel 5 gegeben. In Kapitel 6 werden die ENSO-Anomalien in der Tropospha¨re und
Stratospha¨re dargestellt, die sich aus den Langzeitmitteln der jeweiligen ENSO-Phase ge-
genu¨ber dem neutralen Zustand ergeben. Die Anomalien werden im folgenden Kapitel 7 im
Hinblick auf eine mo¨gliche Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Wechselwirkung und
den Einfluss von ENSO auf den Atlantik/Europa Sektor untersucht. Abschließend wird eine
Zusammenfassung und ein Ausblick auf zuku¨nftige Arbeiten gegeben.
Kapitel 2
Grundlagen
In diesem Kapitel wird auf die fu¨r diese Arbeit wichtigsten Grundlagen der atmospha¨rischen
Dynamik eingegangen. Im ersten Abschnitt wird der vertikale Aufbau der Atmospha¨re, insbe-
sondere der Tropospha¨re und Stratospha¨re erla¨utert, der aus dem anschließend in Abschnitt
2.2 eingefu¨hrten Strahlungshaushalt resultiert. Mit den in Abschnitt 2.3 gegebenen Glei-
chungen der Dynamik kann dann die Allgemeine Zirkulation der Atmospha¨re (Abschnitt 2.4)
erkla¨rt werden. Dabei wird die tropospha¨rische und stratospha¨rische Zirkulation sowie die
Kopplung zwischen beiden erwa¨hnten Spha¨ren hervorgehoben. Da der Einfluss von ENSO auf
den nordhemispha¨rischen Winter Thema dieser Arbeit ist, wird in Abschnitt 2.5 der mittlere
Zustand der winterlichen Atmospha¨re und der in der Stratospha¨re bedeutende Polarwirbel
dargestellt. Im letzten Abschnitt dieses Kapitels werden die mit der nordhemispha¨rischen
Wintervariabilita¨t verbundenen Stratospha¨renerwa¨rmungen sowie einige dafu¨r relevante Ein-
flussfaktoren beschrieben.
2.1 Aufbau der Atmospha¨re
Die Atmospha¨re wird hinsichtlich ihrer charakteristischen Eigenschaften wie folgt eingeteilt:
Tropospha¨re, Stratospha¨re, Mesospha¨re, Thermospha¨re und Exospha¨re (Abbildung 2.1). Da-
bei spielt fu¨r die Namensgebung der vertikale Temperaturverlauf, in dem sich die ablaufenden
Prozesse widerspiegeln, eine bedeutende Rolle. In der gesamten Atmospha¨re existieren drei
Heizschichten, welche zu Temperaturmaxima fu¨hren:
1. Die untere Heizschicht (die Erdoberfla¨che) durch Absorption der Sonnenstrahlung zwi-
schen 0,3 µm und 5 µm Wellenla¨nge.
2. Die mittlere Heizschicht durch Absorption von UV-Strahlung hauptsa¨chlich an Ozon
bei etwa 50 km Ho¨he.
3. Die obere Heizschicht oberhalb von 100 km durch Absorption von extremer UV-
Strahlung.
Oberhalb der einzelnen Heizschichten nimmt die Temperatur ab und dieser negative vertikale
Temperaturgradient fu¨hrt dann zu einem Minimum zwischen den Heizschichten. Zwischen
3
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dem Minimum und der na¨chsten Heizschicht kehrt sich der vertikale Temperaturgradient
um und wechselt in den sogenannten Pausen das Vorzeichen. Im Folgenden wird auf die
fu¨r diese Arbeit relevanten Schichten Tropospha¨re und Stratospha¨re eingegangen Haeckel
(1993); Kraus (2004); Roedel (2000); Warnecke (1987).
Abb. 2.1: Das mittlere vertikale Temperaturprofil. (Quelle: ccrc.unh.edu)
2.1.1 Die Tropospha¨re
Fu¨r die Tropospha¨re (griech. tropein = wenden, umwa¨lzen) ist die starke Durchmischung
der Luftmassen charakteristisch. Sie ist eine Spha¨re der Umwa¨lzungen, welche durch die
Absorption solarer Strahlung und damit einhergehender Erwa¨rmung am Erdboden ange-
trieben wird. Der Wa¨rmetransport in ho¨here Schichten erfolgt dabei durch Turbulenz und
Konvektion, was eine instabile Schichtung mit sich bringt.
2. Grundlagen 5
In der Tropospha¨re resultiert aus dem Konvektionsgleichgewicht eine im Mittel mit der Ho¨he
abnehmende Temperatur. Die erwa¨rmte aufsteigende Luft expandiert unter mit der Ho¨he
geringer werdendem Druck und leistet dabei Ausdehnungsarbeit. Die erforderliche Energie
muss sie dafu¨r selbst aufbringen. Somit nimmt ihre innere Energie ab, was mit einer adiabati-
schen Abku¨hlung verbunden ist. Der vertikale Temperaturgradient (Gleichung 2.1) ist unter







wobei g die Erdbeschleunigung, cp die spezifische Wa¨rmekapazita¨t bei konstantem Druck und
z die Ho¨he angeben. Damit ergibt sich eine Temperaturabnahme von ungefa¨hr 0,981 K/100 m.
Diese ist allerdings in einer realen Atmospha¨re geringer, da der in der Atmospha¨re enthal-
tene Wasserdampf bei Kondensation latente Wa¨rme freisetzt, mit der die trockenadiabati-
sche Temperaturabnahme teilweise kompensiert wird. In diesem Fall spricht man auch vom
feuchtadiabatischen Temperaturgradienten.
Die Konvektion und die damit einhergehende Temperaturabnahme reichen unterschiedlich
hoch. U¨ber warmen Oberfla¨chen reichen sie ho¨her als u¨ber ka¨lteren, so dass die Obergren-
ze der Tropospha¨re, die Tropopause, in den tropischen Breiten hoch und kalt ist (bis zu
18 km und −90◦C), u¨ber ka¨lteren, wie den mittleren und polaren Breiten, dagegen tiefer
und wa¨rmer ist (zwischen 8 km und 12 km und −50◦C und −60◦C).
Die Ho¨he und Temperatur der Tropopause (griech. pauein = aufho¨ren) schwankt aufgrund
der unterschiedlichen Strahlungsverha¨ltnisse mit der Jahreszeit und der darunterliegenden
Luft. Im Mittel bleibt die Temperatur in der Tropopause konstant.
Die Tropospha¨re entha¨lt etwa 3/4 der Masse der Atmospha¨re und fast 100% des gesamten
Wasserdampfes, weswegen die Wolken- und Niederschlagsbildung hier stattfindet.
2.1.2 Die Stratospha¨re
Die Stratospha¨re (lat. stratus = geschichtet) ist im Gegensatz zur Tropospha¨re eine sta-
bil geschichtete Spha¨re, die sich im Strahlungsgleichgewicht befindet (Abschnitt 2.2). Der
Temperaturverlauf in ihr wird weitgehend durch Strahlungserwa¨rmung bzw. -abku¨hlung be-
stimmt, was vor allem auf die an Ozon absorbierte UV-Strahlung zuru¨ckgeht. Aber auch eine
in Abschnitt 2.4.2 erla¨uterte dynamisch angeregte Meridionalzirkulation tra¨gt ihren Anteil
zur Temperaturverteilung in der Stratospha¨re bei. Nach der US-Standard-Atmospha¨re kann
man die Stratospha¨re vertikal dreiteilen:
1. eine isotherme Schicht von 11 km bis 20 km (Tropopausenbereich),
2. eine Zunahme der Temperatur von 1 K/km bis ca. 32 km Ho¨he,
3. eine Temperaturzunahme von 2,8 K/km bis zur Stratopause (ca. 50 km), wo Tempe-
raturen von etwa 0◦C erreicht werden ko¨nnen.
6 2.2 Strahlungshaushalt im Erd-Atmospha¨rensystem
Das Maximum der Temperatur in der Stratospha¨re wird im oberen Bereich der Ozonschicht
in 47 km bis 51 km Ho¨he erreicht, da hier der gro¨ßte Teil der eintreffenden UV-Strahlung
absorbiert wird. Des Weiteren ha¨ngt die Temperatur der Ozonheizschicht auch von der Ozon-
verteilung in verschiedenen Ho¨hen und stark vom Einfallswinkel der Sonne ab. Somit weist
die Stratospha¨rentemperatur vor allem in den mittleren und polaren Breiten ebenfalls einen
deutlichen Jahresgang auf.
Der Wassergehalt in der Stratospha¨re ist im Vergleich zur Tropospha¨re sehr gering, da diese
bereits den gesamten Wasserdampf entha¨lt. Es bilden sich fast keine Wolken, ausgenommen
der sogenannten Perlmutterwolken (engl. mother of pearl clouds oder Polar Stratospheric
Clouds, PSC’s), welche keine reinen Wasserwolken sind. Wie bereits erwa¨hnt, spielt das
Ozon eine wichtige Rolle. Das Ozonmaximum befindet sich in 25 km Ho¨he und steht in
engem Zusammenhang mit dem Temperaturmaximum in etwa 50 km Ho¨he, in der auch die
Stratopause liegt. Neben dem Ozon sind noch weitere Spurengase wie CO2, O2, NO2 und
H2O vorhanden. Diese spielen bei dem im na¨chsten Abschnitt kurz dargestellten Strahlungs-
haushalt aufgrund ihres Absorptionsvermo¨gens eine wichtige Rolle.
2.2 Strahlungshaushalt im Erd-Atmospha¨rensystem
Strahlung ist der Transport von Energie in Form von elektromagnetischen Wellen. Diese
elektromagnetischen Wellen setzen sich aus alternierenden elektrischen und magnetischen
Feldern zusammen, deren ra¨umliche und zeitliche A¨nderung durch die Maxwell-Gleichungen
beschrieben werden.
Um Aussagen u¨ber den Strahlungshaushalt machen zu ko¨nnen, ist an dieser Stelle eine
kurze Einfu¨hrung in die Strahlungsgesetze notwendig. Weiterhin muss bei der Betrachtung
zwischen solarer (kurzwelliger) und terrestrischer (langwelliger) Strahlung unterschieden wer-
den, deren Wellenla¨ngen schließlich aus den unten aufgefu¨hrten Gesetzen hervorgehen.
Beim ersten grundlegenden Strahlungsgesetz, dem Planckschen Strahlungsgesetz, geht man
von einem sogenannten Schwarzko¨rper aus. Ein Schwarzko¨rper absorbiert die einfallende
Strahlung (in jeder Wellenla¨nge) vollkommen und nach dem Kirchhoffschen Strahlungsge-
setz emittiert er diese auch wieder vollsta¨ndig. Wie Max Planck erkannte, wird bei der
Absorbtion bzw. Emission Energie nur gequantelt aufgenommen bzw. abgegeben. Dies ist
eine Funktion der Temperatur und die monochromatische Strahlungsflussdichte Bλ eines








λkT − 1dλ, (2.2)
mit
λ = Wellenla¨nge,





Mit Gleichung 2.2 wird deutlich, dass Bλ die Energie von Strahlung ist, die ein Schwarzko¨rper
pro Zeit-, Fla¨chen-, Raumwinkel- und Wellenla¨ngen-Einheit in Normalenrichtung ausstrahlt.
In Abbildung 2.2 wird die Abha¨ngigkeit von λ und T veranschaulicht, wobei λB u¨ber einer
logarithmischen λ-Abszisse aufgetragen ist. Die linke Kurve zeigt die von der Erde absorbierte
solare Strahlung und die rechte die von ihr emittierte terrestrische Strahlung.
Abb. 2.2: Plancksche Kurve fu¨r T=5776 K reduziert mit dem Faktor (1−ag) ·1/4 ·1/46200 (links)
und fu¨r T=255 K (rechts) (Kraus, 2004).
Diese Temperaturabha¨ngigkeit wird noch deutlicher, wenn man Gleichung 2.2 u¨ber alle Wel-
lenla¨ngen von 0 bis∞ und den Halbraum integriert und damit das Stefan-Boltzmann Gesetz
erha¨lt:
piB(T ) = σT 4, (2.3)
wobei σ die Stefan-Boltzmann-Konstante und T die Temperatur ist. Dieses Gesetz besagt,
dass die Gesamtstrahlung eines schwarzen Ko¨rpers in den Halbraum nur von der Temperatur
abha¨ngt.
Will man entsprechend der Temperatur die Wellenla¨nge maximaler Emission λmax heraus-
bekommen, so leitet man Gleichung 2.2 ab und nach anschließendem Nullsetzen erha¨lt man
das sogenannte Wiensche Verschiebungsgesetz:
λmaxT = a = const = 2898 · 10−3[mK]. (2.4)
8 2.3 Grundgleichungen der atmospha¨rischen Dynamik
Aus Gleichung 2.4 wird deutlich, dass mit niedrigeren Temperaturen eine Verschiebung des
Maximums der spektralen Verteilung zu gro¨ßeren Wellenla¨ngen auftritt. Ein Beispiel hierfu¨r
ist die damit mo¨gliche Unterscheidung zwischen kurzwelliger und langwelliger Strahlung, wie
sie schon in Abbildung 2.2 veranschaulicht wurde.
Setzt man nun die Temperaturen fu¨r die Sonnenoberfla¨che oder fu¨r die Erdoberfla¨che ein,
erha¨lt man jeweils die Wellenla¨nge, mit denen diese
”
Ko¨rper“ strahlen.
Sonne: T ≈ 6000 K −→ λmax = 0.48 · 10−6 m (sichtbarer Bereich, gru¨n)
Erde: T ≈ 300 K −→ λmax = 9.66 · 10−6 m (Infrarotbereich)
Bei Betrachtung eines ra¨umlichen und zeitlichen Mittels sind die solare Einstrahlung und
die terrestrische Ausstrahlung im Gleichgewicht. Die Strahlungsflussdichte in der mittleren
Entfernung der Erde von der Sonne, bezogen auf die Atmospha¨renobergrenze, wird auch
als Solarkonstante bezeichnet. Sie wird mit einem ungefa¨hren Wert von 1368 W/m2 auf-
grund teilweiser Ru¨ckstreuung/Reflexion abgeschwa¨cht und somit steht ein Teil der Strah-
lung nicht mehr zur Verfu¨gung. Eine Maßzahl fu¨r die Ru¨ckstreuung ist die Albedo A, welche
von der Oberfla¨che abha¨ngig ist. Auf der Erde weist sie einen ungefa¨hren Wert von A = 0, 3
auf; anders ausgedru¨ckt stehen 30% der an der Atmospha¨renobergrenze einfallenden solaren
Strahlung am Erdboden nicht mehr zur Verfu¨gung. Unter Beru¨cksichtigung, dass die Ein-
strahlung auf die Querschnittsfla¨che der Erdkugel, die Ausstrahlung aber von der gesamten
Erdoberfla¨che erfolgt, ergibt sich folgende Gleichung fu¨r den Strahlungshaushalt:




In Abbildung 2.3 sind die Heizungs- und Ku¨hlungsraten dargestellt und die daraus resultie-
rende Strahlungstemperatur u¨ber die Ho¨he. Dabei werden die drei Heizschichten (Abschnitt
2.1) deutlich, ebenso das in der Stratospha¨re anna¨hernd vorherrschende Strahlungsgleichge-
wicht.
2.3 Grundgleichungen der atmospha¨rischen Dynamik
Um die Atmospha¨rendynamik vollsta¨ndig beschreiben zu ko¨nnen, werden in diesem Ab-
schnitt die thermo-hydrodynamischen Grundgleichungen eingefu¨hrt. Anschließend werden
die hydrostatische und geostrophische Approximation erkla¨rt und schließlich die thermische
Windbeziehung definiert.








Abb. 2.3: Erwa¨rmungs- und Ku¨hlungsraten (links) und das daraus resultierende Temperaturprofil
(rechts) fu¨r die Tropospha¨re und Stratospha¨re.
∂ρ
∂t
+ ~v · ~∇~ρ = −ρ~∇ · ~v (2.7)
∂T
∂t








p = ρRT (2.9)
Dabei umschreiben die Bewegungsgleichung (2.6) und die Kontinuita¨tsgleichung (2.7) die Er-
haltung von Impuls und Masse. Anhand der Bewegungsgleichung ist die zeitliche Entwicklung
des dreidimensionalen Windvektors ~v mo¨glich. So wird deutlich, dass ein Luftpaket hinsicht-
lich seines Bewegungszustandes durch die Corioliskraft 2~Ω× ~v, die Druckgradientkraft 1
ρ
~∇p
und den Gradienten des Schwerepotentials ~∇Φ vera¨ndert werden kann. Die Reibung wird
hierbei vernachla¨ssigt. Mit Hilfe der Kontinuita¨tsgleichung wird ersichtlich, dass die Dichte
ρ des Luftpaketes zur Erhaltung der Masse bei Konvergenz bzw. Divergenz zu- bzw. ab-
nimmt. Gleichung 2.8 stellt den 1. Hauptsatz der Thermodynamik dar, welcher die zeitliche
A¨nderung eines trockenen Luftpaketes angibt. Bei der zeitlichen A¨nderung der Tempera-





durch Kompression hervorgerufene Temperatura¨nderung, und der diabatische Term Qdiab
cp
,
der die strahlungsbedingten Effekte zusammenfasst. Die Gleichungen 2.6 bis 2.8 sind fu¨r
eine trockene Atmospha¨re gu¨ltig, wobei die Luft wie ein ideales Gas behandelt wird. Die
Zustandsgleichung idealer Gase ist hier mit der Gleichung 2.9 aufgefu¨hrt, wobei mit R die
allgemeine Gaskonstante fu¨r trockene Luft gemeint ist.
Hinsichtlich der in dieser Arbeit zu untersuchenden Einflu¨sse auf die Atmospha¨re, insbe-
sondere im Hinblick auf die Stratospha¨re, werden die Stro¨mungen großra¨umig betrachtet.
Ausgehend von den Eigenschaften großra¨umiger Wettersysteme werden die Gleichungen 2.6
bis 2.8 mit Hilfe einer Skalenanalyse approximiert. Durch die Skalenanalyse wird deutlich,
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dass die vertikale Komponente der Corioliskraft zu vernachla¨ssigen ist. Unter angenomme-
ner Reibungsfreiheit vereinfacht sich fu¨r rein vertikale Bewegungen die dritte Komponente
der Bewegungsgleichung 2.6 zur hydrostatischen Approximation (Gleichung 2.10). Diese be-
sagt, dass der vertikale Druckgradient durch die Schwerkraft kompensiert wird, was zur




Fu¨r großra¨umige Bewegungsvorga¨nge nimmt man eine rein horizontale Bewegung an. Somit
vereinfacht sich die Bewegungsgleichung 2.6 mit dem horizontalen Windvektor ~vh = (u, v)
und durch Anna¨herung der horizontalen Komponente von 2~Ω× ~v zu f~k × ~vh:
∂~vh
∂t
+ ~vh · ~∇h~vh + f~k × ~vh = −1
ρ
~∇hp. (2.11)
Nimmt man nun noch Stationarita¨t und horizontale Homogenita¨t an, ergibt sich eine be-
schleunigungsfreie Stro¨mung, bei der sich die Coriolis- und Druckkraft im Gleichgewicht
befinden und somit der Windvektor eindeutig aus dem Druckfeld bzw. Geopotentialfeld ab-





~k × ~∇hp. (2.12)
Daraus ergibt sich in Komponentenschreibweise:











Der geostrophische Wind verla¨uft somit parallel zu den Isobaren (ho¨herer Druck links zur
Windrichtung). In der Stratospha¨re und freien Tropospha¨re gelten in guter Na¨herung hy-
drostatisches und geostrophisches Gleichgewicht.
Differenziert man die Gleichung 2.12 unter Beru¨cksichtigung der hydrostatischen Approxi-
mation (2.10) und der Zustandsgleichung fu¨r ideale Gase (2.9) nach der Ho¨he z, so ergibt






~k · ~∇hT. (2.15)
Der thermische Wind ist kein Wind im eigentlichen Sinn, sondern er gibt die A¨nderung des





Das in Abschnitt 2.2 beschriebene Gleichgewicht zwischen solarer Einstrahlung und ter-
restrischer Ausstrahlung ist mit Beru¨cksichtigung sensibler und latenter Wa¨rmeflu¨sse im
zeitlichen und ra¨umlichen Mittel erfu¨llt. Dennoch wird die im Folgenden beschriebene glo-
bale tropospha¨rische Zirkulation von der meridionalen Abweichung von diesem Gleichgewicht
durch die Strahlung der Sonne angetrieben. Diese solare Einstrahlung wird absorbiert und
fu¨hrt aufgrund ihrer unterschiedlichen Intensita¨t in den verschiedenen Breiten zu einer dia-
batischen Erwa¨mung. So weist der A¨quator, wo eine vermehrte Einstrahlung einer geringeren
terrestrischen Ausstrahlung gegenu¨bersteht, eine positive Strahlungsbilanz auf. Luft steigt
ganzja¨hrig auf und ku¨hlt dabei adiabatisch ab. Niedrige Temperaturen in der tropischen
Tropospha¨re sind die Folge. Im Gegensatz dazu u¨berwiegt ab einer Breite von 20◦N bis
zu den Polen die Ausstrahlung die Einstrahlung, was zu einer negativen Strahlungsbilanz
fu¨hrt. Ein Absinken der Luft und eine damit einhergehende adiabatische Erwa¨rmung der
Tropospha¨re sind die Folge. Der U¨berschuss an Energie am A¨quator und das Defizit an den
Polen, sowie die damit verbundenen Gegensa¨tze in Temperatur und Druck sind Grundlage
der allgemeinen atmospha¨rischen Zirkulation Haeckel (1993); Kraus (2004); Roedel (2000);
Warnecke (1987); Peixoto und Oort (1992).
Abb. 2.4: Skizze der großra¨umigen Zirkulationsmuster. Die wichtigsten bodennahen horizontalen
Winde sind links und die meridionale Zirkulation rechts neben der Abbildung aufgelistet
(Quelle: www.wissenschaft-online.de, nach Roedel, 2000).
In jeder Hemispha¨re sind drei Zonen bzw. Zellen zu unterscheiden (Abbildung 2.4). Die erste,
thermisch direkt angetriebene Zelle bildet sich zwischen dem A¨quator, wo die Luft aufsteigt,
und den jeweiligen Wendekreisen aus, welche auf beiden Hemispha¨ren die Tropenzone, eine
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Region sta¨rkster Einstrahlung, schließen. An den Wendekreisen bei einer Breite von 30◦ ha-
ben sich die Luftmassen soweit abgeku¨hlt, dass sie wieder absinken. Die Temperatur- und
Druckgegensa¨tze werden versucht durch Winde auszugleichen. Aufgrund der durch die Er-
drotation bedingten Corioliskraft wehen am Boden zwischen 30◦S und 30◦N der Su¨dost- bzw.
Nordostpassat, und in Ho¨he der tropischen Tropopause dazu die Antipassate aus Westen,
womit die nach ihrem Entdecker benannte Hadley-Zelle geschlossen wird. Der in der Ho¨he
damit verbundene nordwa¨rtige Massentransport wird von einer starken Westwindstro¨mung,
als Subtropenstrahlstrom bezeichnet, u¨berlagert. Dieser ergibt sich aus der Erhaltung des
Drehimpulses. Wenn Luft, die am A¨quator aufgrund der ho¨heren Umlaufgeschwindigkeit
eines Punktes auf der Erdoberfla¨che einen hohen Impuls besitzt, nach Norden in Gebiete
mit einer geringeren Umlaufgeschwindigkeit stro¨mt, hat sie dementsprechend eine ho¨here
Geschwindigkeit gegenu¨ber der Erdoberfla¨che, so dass die Luft die Erde gleichzeitig in dieser
westlichen Stro¨mung umrundet. Daraus wird ersichtlich, dass nur bei zonaler Mittelung die
Luftstro¨mung eine meridionale Komponente aufweist.
Am Erdboden sind in den Tropen auch reine zonale Zirkulationen zu beobachten, als Wal-
kerzirkulationen bezeichnet, die aber bei zonaler Mittelung nicht mehr bemerkbar sind. In
Kapitel 3 wird bei der Beschreibung des ENSO-Pha¨nomens herausgestellt, dass diese vor
allem im pazifischen Raum eine Rolle spielen.
Zwischen dem Polarkreis und dem Pol (die polare Region) erstreckt sich die Polarzelle, welche
ebenso wie die Hadley-Zelle eine im zeitlichen und zonalen Mittel thermisch angetriebene
Zelle ist, die allerdings um einiges schwa¨cher ausgepra¨gt ist. Dabei hat das Strahlungsdefizit
ein Absinken u¨ber dem Pol zur Folge. Gleichzeitig steigt in niedrigen Breiten die Luft auf.
Zwischen der Hadley- und der Polarzelle liegt nun ein Bereich, der im Gegensatz zu den
beiden recht stabilen thermischen Zellen durch Instabilita¨ten gepra¨gt ist. Mit dem meridio-
nalen Energietransport ergibt sich ein großer meridionaler Temperaturgradient, als dessen
Folge die Polarfront entsteht. Die Polarfront weist starke Baroklinita¨t auf und mit dieser
geht das fu¨r die als Ferrel-Zelle bezeichnete Zone bedeutende Westwindband einher. Nach
den thermischen Windgesetzen (Abschnitt 2.3) entsteht oberhalb des Bereiches sta¨rkster
Baroklinita¨t ein weiteres die Tropospha¨re charakterisierendes Windmaximum, der Strahl-
strom der gema¨ßigten Breiten. Dieser umfasst ebenfalls den gesamten Erdumfang. Aufgrund
des breitenabha¨ngigen Coriolisparameters kommt es in Bereichen von nordwa¨rtigem Strahl-
strom als Folge der Divergenz zur Bildung von Zyklonen. Wa¨hrend der Entstehung dieser
geht die zonale Stro¨mung in eine wellenfo¨rmige u¨ber, der weitere kleinra¨umige Zyklonenwel-
len u¨berlagert sind. Diese sind fu¨r den Ausgleich des Temperaturgradienten notwendig. Die
Ferrel-Zelle ist im Gegensatz zur a¨quatorwa¨rts gelegenen Hadley-Zelle und zu der polwa¨rts
anschließenden Polar-Zelle eine Folge dieser Zellen und eine durch die Wellenstro¨mung dy-
namisch angetriebene Zelle.
2.4.2 Stratospha¨rische Zirkulation
Als Folge der ununterbrochenen Einstrahlung im Polargebiet auf der Sommerhemispha¨re
und der Abwesenheit dieser auf der Winterhemispha¨re, ist die Sommerhalbkugel durch eine
relativ warme polare Stratospha¨re mit einem Temperaturmaximum in der Stratopause beim
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Abb. 2.5: Zonale Temperatur-Klimatologie fu¨r Januar (links) und Juli (rechts); 1992 bis 1997; von
UKMO-Analysen + UARS (HALOE, HRDI) (Quelle: http://sparc.sunysb.edu).
Abb. 2.6: Zonalgemittelte Wind-Klimatologie fu¨r Januar (links) und Juli (rechts); 1992 bis 1997;
von UKMO-Analysen + UARS (HALOE, HRDI) (Quelle: http://sparc.sunysb.edu).
Sommerpol gekennzeichnet, wa¨hrend in der unteren Stratospha¨re am A¨quator und am Pol
der jeweiligen Winterhemispha¨re niedrige Temperaturen mit einem Minimum in der Strato-
pause beim Winterpol anzutreffen sind (Abbildung 2.5). Es ergibt sich somit ein u¨ber den
A¨quator hinwegreichendes Temperaturgefa¨lle, welches vom Sommer- zum Winterpol reicht.
Dieser, die Sommmerhemispha¨re betreffende polwa¨rts gerichtete Temperaturanstieg bzw. -
abfall in der Winterhemispha¨re, fu¨hrt nach dem Prinzip des thermischen Windes zu zonalen
stratospha¨rischen Stro¨mungen (2.3). Danach wird im Sommer die tropospha¨rische West-
winddrift durch stratospha¨rische Ostwinde abgelo¨st. Umgekehrt findet man auf der Winter-
halbkugel eine ka¨ltere Stratospha¨re in den Extratropen als in den Tropen, was nach gleichen
Gesetzma¨ßigkeiten zu einem wie in der Tropospha¨re wehendem Westwind fu¨hrt (Abb. 2.6).
Mit Herbstbeginn und dem Ru¨ckzug der Sonne aus den polaren Gebieten wechselt die Som-
merzirkulation allma¨hlich in die Winterzirkulation. Wa¨hrend am A¨quator die Luft weiter-
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hin aufsteigt und in den ho¨heren Breiten wieder absinkt, u¨bertrifft aufgrund der fehlen-
den Einstrahlung wa¨hrend der Polarnacht in den ho¨heren Breiten (am Pol) die mit dem
großra¨umigem Absinken innerhalb des Polarwirbels (engl. polar vortex, PV ) verbundene
Erwa¨rmung das Abku¨hlen infolge der strahlungsbedingten Ausstrahlung (Abbildung 2.5).
Nach den Gesetzen der Adiabasie wird dabei die Luft komprimiert und erwa¨rmt, so dass
die Temperatur oberhalb der des Strahlungsgleichgewichts liegt (Abbildung 2.7). Daraus re-
sultiert ein u¨ber den gesamten Winter polwa¨rts und abwa¨rts gerichteter Transport von der
oberen in die mittlere bis untere Stratospha¨re.
Wa¨hrend die sommerlichen Ostwinde eine recht gleichma¨ßige zonale Struktur aufweisen,
sind die winterlichen Westwinde von Wellenstrukturen, Instabilita¨ten und einer deutlichen
Meridionalkomponente gekennzeichnet, was somit den im Winter intensiven Austausch in
meridionaler Richtung erkla¨rt. Dies ist unter anderem bedeutend fu¨r die meridionale Vertei-
lung von Ozon.
Abb. 2.7: Strahlungsgleichgewichtstemperatur [K], die sich aufgrund von strahlungsaktiver Spu-
rengase wie z.B. Ozon, CO2, O2, NO2 und H2O einstellt (Geller, 1983).
Die Vorstellung von einer existierenden Meridionalzirkulation in der Stratospha¨re hatte be-
reits Dobson (1956). Er stellte anhand von beobachteten Ozonkonzentrationen in der Strato-
spha¨re (Dobson et al., 1929) fest, dass die ho¨chsten Ozongehalte in der polaren Stratospha¨re
vorzufinden sind, allerdings Ozon vor allem in den Tropen aufgrund des Einflusses ho¨herer
solarer Einstrahlung produziert wird. Um die beobachteten Ozonwerte zu erkla¨ren, muss
schlussfolgernd ein Transport von Ozon angenommen werden.
Zuvor hatte Brewer (1949) schon eine Meridionalzirkulation vorgeschlagen, die er mit dem
beobachteten niedrigen Wasserdampfgehalt in der Stratospha¨re begru¨ndete. Die Luft steigt
am A¨quator auf und kondensiert dabei. Der stratospha¨rische Wasserdampfgehalt ist durch
die niedrigste Temperatur bestimmt, die ein Luftpaket wa¨hrend des Aufstiegs in die Stra-
tospha¨re annimmt. Wa¨hrend die Tropopausentemperatur in den Tropen niedrig genug ist,
um einen derartig geringen Anteil an Wasserdampf in der Stratospha¨re zu erkla¨ren, sind die
Temperaturen in den mittleren und hohen Breiten zu hoch fu¨r diesen geringen Wasserdampf-
gehalt. Daraus resultierte seine Vorstellung einer Meridionalzirkulation mit Aufsteigen der
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Luftmassen in den Tropen und Absinken in den hohen Breiten. Aus den Ergebnissen von
Dobson und Brewer resultiert schließlich, die als Brewer-Dobson Zirkulation (engl. Brewer-
Dobson Circulation, BDC ) bezeichnete Meridionalzirkulation, welche den chemischen Spu-
rengastransport von den Tropen zum Winterpol beschreibt.
Erga¨nzend dazu scha¨tzten Murgatroyd und Singleton (1961) eine auf Berechnungen zugrun-
deliegende meridionale Zirkulation, deren Antrieb die solare Strahlung darstellt, (siehe Ab-
bildung 2.8). Die meridionale Temperaturverteilung mit einem Heizen in der Sommerhe-
mispha¨re bis in die Mesospha¨re und einem Abku¨hlen in der Winterhemispha¨re fu¨hrt mit
Hilfe des 1. Hauptsatzes und der Kontinuita¨tsgleichung (Abschnitt 2.3) zu einer rein dia-
batischen Zirkulation, mit Aufsteigen in den Tropen und der gesamten Sommerhemispha¨re,
einem Ru¨cktransport in der Ho¨he in die Winterhemispha¨re und dortigem Absinken. Die-
ser zur BDC zusa¨tzliche mesospha¨rische Ast wird auch als Murgatroyd-Singleton Ast der
globalen Zirkulation bezeichnet und fu¨hrt zu einem interhemispha¨rischen Transport von
Luftmassen. Das Aufsteigen bzw. Absinken in der Sommer- bzw. Winterhemispha¨re erkla¨rt
aufgrund adiabtischer Abku¨hlung bzw. Erwa¨rmung die niedrigen bzw. hohen Temperaturen
in der Mesospha¨re der jeweiligen Hemispha¨re. Durch die Polarnacht, in der keine Strah-
lung die Stratospha¨re erwa¨rmt, wird ein strahlungsbedingtes Absinken verursacht, welches
schließlich zu einem die ganze Winterhemispha¨re beherrschenden Tiedruckgebiet fu¨hrt, dem
sogenannten stratospha¨rischen Polarwirbel (engl. polar vortex, PV ) (siehe Abschnitt 2.5).
Oft spricht man bei der Murgatroyd-Singleton Zirkulation (MSZ) von der diabatischen Rest-
zirkulation, die eine Balance zwischen vertikalem Fluss und strahlungsbedingten Prozessen
beschreibt. (Bei der MSZ wurde aber der Anteil der Wellen vernachla¨ssigt, die implizit im
Temperaturfeld enthalten waren.)
Neben dieser strahlungsbedingten meridionalen Zirkulation, welche den geringeren Anteil
an der gesamten stratospha¨rischen Zirkulation ausmacht, wird diese vor allem durch das
Wellenbrechen in den Extratropen angetrieben (siehe Abschnitt 2.4.3). Dieses Brechen pla-
netarischer Wellen ergibt eine nach Westen gerichtete Stro¨mung, die allerdings aufgrund der
Corioliskraft eine Ablenkung erfa¨hrt und somit zu einer winterpolwa¨rts gerichteten Meri-
dionalzirkulation fu¨hrt. Diese durch großskalige/planetare Wirbel zuza¨tzlich zur Strahlung
beeinflusste Meridionalzirkulation wird auch als residuale Zirkulation bezeichnet.
2.4.3 Extratropischer Wellenantrieb
Die in der Atmospha¨re beschriebene Zirkulation wird neben der Strahlung auch durch Wel-
len angetrieben. In der Stratospha¨re sind vor allem die Rossbywellen, die aufgrund ihrer
Ausdehnung von der Gro¨ße der Erde auch planetare Wellen genannt werden, und Schwe-
rewellen wichtig. Rossbywellen werden unter anderem durch die Orographie oder Tempe-
raturunterschiede angeregt. In der Atmospha¨re breiten sich die planetaren Wellen vertikal
aus, unterliegen aber nach dem von ihren Entdeckern benannten Charney-Drazin-Kriterium
(Charney und Drazin, 1961) einer Einschra¨nkung, die die vorherrschende Windrichtung be-
trifft. Wa¨hrend bei nicht zu starken Westwinden eine Ausbreitung der Wellen mo¨glich ist,
brechen die Wellen bei Ostwinden und zu starken Westwinden. Somit folgt, dass eine derarti-
ge Ausbreitung in der Stratospha¨re nur u¨ber die Wintermonate mo¨glich ist, wenn die Winde
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Abb. 2.8: Die diabatische Meridionalzirkulation nach Murgatroyd und Singleton (1961).
eine Westkomponente aufweisen, und die zonalen Wellen mit einer Wellenzahl 1-3 vorherr-
schend sind. Erreichen diese Wellen die kritische Schicht, das ist die Schicht, bei der die
Westwinde zu stark werden oder Ostwinde auftreten, brechen sie und u¨bertragen ihre Ener-
gie auf den Grundstrom (Welle-Grundstrom-Wechselwirkung). U¨ber diesen hauptsa¨chlich in
den Extratropen stattfindenden Wellenantrieb, daher auch als extratropischer Wellenantrieb
(engl. wave-driven extratropical pump) bezeichnet (siehe Abbildung 2.9, wird die BDC (Ab-
schnitt 2.4.2) beeinflusst (Haynes et al., 1991). Eine U¨bersicht u¨ber die dynamischen Aspekte
ist mit Abbildung 2.9 gegeben (Holton et al., 1995).
2.4.4 Kopplung zwischen Tropospha¨re und Stratospha¨re
Es gibt drei Arten der Kopplung zwischen Tropospha¨re und Stratospha¨re: die strahlungsbe-
dingte, die chemische und die dynamische. Im Hinblick auf die Thematik der vorliegenden
Arbeit, wird hier lediglich auf letztere eingegangen Kleppek (2005).
Bezu¨glich der dynamischen Kopplung zwischen Tropospha¨re und Stratospha¨re, kommt den
planetaren Wellen (Rossby-Wellen) eine bedeutende Rolle zu. Durch die aufwa¨rts gerichte-
te Ausbreitung dieser Wellen wird der mittlere westliche zonale Fluss in der Stratospha¨re
gea¨ndert (Charney und Drazin, 1961; Matsuno, 1970). Durch Wa¨rme- und Impulsfluss wird
der zonalen Grundstro¨mung eine westwa¨rtige Beschleunigung aufgelegt und sto¨rt somit den
Polarwirbel. Umgekehrt beeinflusst die Sta¨rke des Polarwirbels das Brechen der aufwa¨rts
propagierenden planetaren Wellen. Im Detail bedeutet dies, dass ein starker Polarwirbel
die vertikale Ausbreitung verhindert und ein schwacher Polarwirbel empfa¨nglich fu¨r diese
ist. Diese positive Ru¨ckkopplung ermo¨glicht das sukzessive Eindringen der Wellen in nied-
rigere Ho¨hen (Holton und Mass, 1976; Dunkerton et al., 1981; Shindell et al., 2001). Des-
weiteren fu¨hrt die Wechselwirkung zwischen dem zonalen Grundstrom und den aufwa¨rts
propagierenden planetaren Wellen zu einer Phasen-Abwa¨rtsbewegung der gemittelten zona-
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Abb. 2.9: Dynamische Aspekte der BDC mit Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Austausch
(Holton et al., 1995).
len Windanomalien innerhalb der Stratospha¨re (Hines, 1974). Allerdings heißt das nicht, dass
Anomalien in geringeren Ho¨hen aus den Abwa¨rtsbewegungen der in ho¨heren Schichten ent-
sprungenen Anomalien herru¨hren, eher, dass die Stratospha¨re die Bedingungen hinsichtlich
der Ausbreitung von planetaren Wellen so aba¨ndert, dass sich die Grundstrom-Anomalien
pol- und abwa¨rts ausbreiten (Dunkerton, 2000).
2.5 Polarwirbel - Klimatologie
Im Winter wird die stratospha¨rische Zirkulation durch den Polarnachtstrahlstrom dominiert,
der den Polarwirbel umgibt. Mit dem Ru¨ckzug der Sonne aus den polaren Gebieten und somit
fehlendem Heizen kennzeichnen niedrige Temperaturen dieses Gebiet und das Arktische Tief
- der Polarwirbel - vertieft sich auf seine niedrigsten Werte im Geopotentialfeld. Wa¨hrend der
Polarnacht fehlt jegliche solare Einstrahlung am Pol und es kommt zu großra¨umigem Absin-
ken der Luftmassen innerhalb des Polarwirbels. Nach den Gesetzen der Adiabasie wird dabei
die Luft komprimiert und erwa¨rmt, so dass sich ein Ausgleich zur Strahlungsabku¨hlung ergibt
und die Temperatur oberhalb des Strahlungsgleichgewichts liegt (Abb. 2.5 und 2.7). Daraus
resultiert ein u¨ber den gesamten Winter polwa¨rts und abwa¨rts gerichteter Transport von der
oberen in die mittlere bis untere Stratospha¨re, welcher hier den absteigenden Ast der BDC
begru¨ndet. Gleichzeitig sind in den Subtropen nur geringe A¨nderungen in der geopotentiellen
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Ho¨he zu beobachten. Dies hat zur Folge, dass die Ho¨hendifferenz zwischen den Subtropen
und dem Pol ansteigt. Dementsprechend neigen sich die Fla¨chen gleichen Druckes immer
mehr. Zur Neigung der Druckfla¨che ist die Windgeschwindigkeit proportional, was mit einer
Versta¨rkung des Windes einhergeht. Somit sind in den mittleren Breiten die vorherrschenden
Westwinde im Winter sta¨rker als im Sommer (Abbildung 2.6). Der Polarnachtstrahlstrom
hat sein Maximum bei ca. 60◦N und 45 km Ho¨he. Mit dem Absinken in der polaren Region
kommt es zum (diabatisch angetriebenen) Abwa¨rtstransport von der Mesospha¨re in die un-
tere Stratospha¨re von Ozon und anderen Spurengasen (z.B. Rosenfield und Schoeberl, 2001).
Man findet tiefe Temperaturen in der Arktis, umgeben von einem Band ho¨herer Tempera-
turen in den mittleren Breiten, welcher in Verbindung mit dem Winterstrahlstrom in der
Tropospha¨re steht.
Vergleicht man den Polarwirbel beider Hemispha¨ren im jeweiligen Winter, stellt man eine
Asymmetrie dieser fest. Aufgrund unterschiedlicher topographischer Bedingungen werden die
die (BDC) Zirkulation antreibenden planetaren und Schwerewellen in der mittleren Atmo-
spha¨re davon abha¨ngig angeregt. Durch eine im Gegensatz zur Nordhemispha¨re geringeren
Wellenaktivita¨t in der Su¨dhemispha¨re, ist der Wellenantrieb der BDC schwa¨cher und so-
mit diese auch selbst (z.B. Randel und Newman, 1998). Damit ist der Polarwirbel in der
Antarktis symmetrischer, sta¨rker und ka¨lter als jener in der Arktis. Das erkla¨rt auch den
Unterschied im Ozongehalt; in der Arktis fu¨hrt ein sta¨rkeres diabatischer Absinken, eine
schwa¨chere Isolation des Polarwirbels und die Bildung von weniger PSCs aufgrund ho¨herer
Temperaturen zu einem ho¨heren Ozongehalt.
Aufgrund des im Winter starken Absinkens no¨rdlich des tropospha¨rischen Strahlstroms,
kommt es im Bereich des Nordpazifiks in der Stratospha¨re zur Erwa¨rmung. Dieses damit
verbundene Ale¨utenhoch kann im Winter und Fru¨hling sehr stark werden und fu¨hrt so zu
einer starken Asymmetrie in Form und Lage (Richtung europa¨ischer Arktis) des Polarwirbels.
2.6 Stratospha¨renerwa¨rmungen
In den Abbildungen 2.5 und 2.6 ist der mittlere Zustand der Stratospha¨re im Winter dar-
gestellt. Allerdings unterliegen die zonalgemittelte Temperatur und der zonale Wind großen
Schwankungen. So kann der zuvor beschriebene Wellenantrieb und das damit auftretende
Wellenbrechen (Abschnitt 2.4.3) bei besonders starkem Auftreten zu plo¨tzlichen Erwa¨rmun-
gen der Stratospha¨re fu¨hren. Diese großra¨umigen Zirkulationsumstellungen werden als Stra-
tospha¨renerwa¨rmungen (Labitzke, 1977; Scherhag, 1952; Petzold, 1992; Kodera et al., 2000)
bezeichnet und wurden erstmalig von Scherhag (1952) beobachtet. Dabei wird der winterliche
Polarwirbel in wenigen Tagen aufgrund einer starken Wellensto¨rung erheblich abgeschwa¨cht.
Zur Aufrechterhalung des geostrophischen Gleichgewichts nach der thermischen Windglei-
chung (Abschnitt 2.3) kommt es durch Absinken zu dieser beobachteten Erwa¨rmung.







nadian“ mittwinterlichen Erwa¨rmungen. Kennzeichnend fu¨r die Großen mittwinterlichen
Erwa¨rmungen (engl. Major Midwinter Warmings, MMW ) ist die Umkehr des Tempera-
turgradienten von 60◦N bis zum Pol, wobei innerhalb einer Woche die Temperatur (auf einer
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Druckfla¨che in etwa 10 hPa und darunter) um mindestens 25 K ansteigt, begleitet von ei-
ner Zirkulationsumkehr, d.h. das Ostwinde anstatt der sonst vorherrschenden Westwinde
auftreten (Labitzke, 1977). Die entstehende Antizyklone ist die Folge des Zusammenbre-
chens des Polarwirbels. Dieses Ereignis betrifft die gesamte Winterhemispha¨re der Strato-
und Mesospha¨re und tritt im Durchschnitt alle zwei Jahre auf. Stattdessen sind die Klei-
nen Erwa¨rmungen (engl. Minor Warmings) ein Pha¨nomen, welches in jedem Winter eine
typische Erscheinung ist und oft den Großen Erwa¨rmungen vorausgeht. Diese Art von Stra-
tospha¨renerwa¨rmung ist nur durch die Umkehr des Temperaturgradienten gekennzeichnet,
die vollsta¨ndige Zirkulationsumkehr fehlt jedoch.
Major Midwinter Warmings treten im Januar und Februar auf. Es sind allerdings auch
Era¨rmungen schon im Dezember mit gleichen Eigenschaften aufgetreten, diese werden dann
als fru¨hes MMW (Early Major Midwinter Warmings) bezeichnet. Als
”
Canadian Warmings“
kann man die fru¨hen Erwa¨rmungen im November und Dezember einstufen, die u¨ber Kanada
zentriert stattfinden, wobei sich das Ale¨utenhoch versta¨rkt und nach Nordkanada wandert.
Zu einem Zusammenbruch der Zirkulation muss es hier nicht kommen.
Der U¨bergang von der Winter- zur Sommerzirkulation, der mit dem Zusammenbruch des kal-
ten Polarwirbels und dem entstehenden warmen Hoch einhergeht, wird als
”
Final Warming“




Major Final Warming“ zu. Des Weiteren ist aufgrund des unterschiedlichen
Zeitpunktes der Zirkulationsumstellung zwischen
”




Stratospha¨renerwa¨rmungen sind hauptsa¨chlich in der Nordhemispha¨re zu beobachten. Dies
liegt an der zur Su¨dhemispha¨re unterschiedlichen Land-See-Massenverteilung, da planetari-
sche Wellen versta¨rkt durch orographische Gegebenheiten angeregt werden.
Charakteristisch fu¨r die MMWs ist ihre hohe Variabilita¨t im Hinblick auf ihre synoptische
Entwicklung (Klassifizierung anhand vonWellenamplituden, Welle 1 undWelle 2 Erwa¨rmung).
Diese hohe Variabilita¨t der MMWs la¨sst die Frage aufkommen, welche Einflussfaktoren das
Auftreten bestimmen. Der Einfluss des ENSO-Pha¨nomens wird als eine Mo¨glichkeit in dieser
Arbeit untersucht. Fru¨here Beobachtungsarbeiten zeigen, dass fu¨r ein El Nin˜o eine ho¨here
Frequenz fru¨her Stratospha¨renerwa¨rmungen nachweisbar ist (Taguchi und Hartmann, 2006).
Andere Arbeiten zeigen Resultate, die eine scheinbare Verbindung der Stratospha¨renerwa¨r-
mungen mit dem negativen NAO/AO Mode (Arktische Oszillation) (Abschnitt 3.2) darlegen
(Baldwin und Dunkerton, 2001; Limpasuvan et al., 2004).
2.6.1 Nordhemispha¨rischeWintervariabilita¨t (und ihre natu¨rlichen
Einflussfaktoren)
Eine wichtige Bedeutung in der Stratospha¨re erlangt die zwischenja¨hrliche Wintervariabilita¨t
der hohen Breiten, welche sich im Verlauf des Jahres a¨ndert und auf beiden Hemispha¨ren
aufgrund des schon angesprochenen unterschiedlichen Wellenantriebs variiert (Scaife et al.,
2000b). Wa¨hrend die die Su¨dhemispha¨re betreffende Variabilita¨t im spa¨ten Winter bis An-
fang Fru¨hling maximal wird (z.B. Kuroda und Kodera, 1998), ist die Variabilita¨t in der
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Nordhemispha¨re die ganze Winterjahreszeit hindurch groß (z.B. Labitzke, 1982). Diese Va-
riabilita¨t kann als eine Art Schwankung von Temperatur und Masse zwischen der polaren
Region und den mittleren Breiten verstanden werden (Labitzke, 1982; Kodera et al., 1996).
Anormal schwacher Wellenantrieb fu¨hrt zu einem ka¨lteren Polarwirbel und damit auch zu
einer schwa¨cheren BDC, also zu einer ka¨lteren Polarregion und wa¨rmeren mittleren Breiten.
Umgekehrtes gilt fu¨r einen sta¨rkeren Wellenantrieb. Den Zusammenhang zwischen aufwa¨rts
propagierenden Wellen und der Sta¨rke des Polarwirbels zeigten Newman et al. (2001). Die
zwischenja¨hrliche Variabilita¨t basiert auf verschiedenen die Dynamik antreibenden Fakto-
ren. In diesem Abschnitt werden die natu¨rlichen Einflussfaktoren, wie die Quasi-Zweija¨hrige
Schwingung (Abschnitt 2.6.1.1), die Vulkanausbru¨che (Abschnitt 2.6.1.3) und der 11-ja¨hrige
Sonnenfleckenzyklus (Abschnitt 2.6.1.2) beschrieben. Anschließend wird in Kapitel 3 auf den
Einfluss von ENSO als Schwerpunkt dieser Arbeit eingegangen.
2.6.1.1 Die Quasi-Biennale Oszillation
Die Stratospha¨re u¨ber dem A¨quator (in etwa 16 bis 50 km Ho¨he) ist mit der quasi-zweija¨h-
rigen Schwingung (engl. Quasi-Biennial Oscillation, QBO) von einer Variabilita¨t gekenn-
zeichnet. deren Theorie erstmals von Lindzen und Holton (1968) und Holton et al. (1995)
aufgestellt wurde. Die Entdeckung der QBO ist mit dem Vulkanausbruch des Krakatau 1883
verbunden. Dabei gelangten Aerosole bis in die Stratospha¨re, die im Falle des Krakatau in
zwei Wochen den A¨quator in einer Ho¨he von 25 km bis 35 km in westlicher Richtung um-
rundeten. Diese dafu¨r verantwortlichen Winde bekamen den Namen
”
Krakatau Easterlies“.
Daneben wurden mit Radiosondenaufstiegen u¨ber dem tropischen Atlantik die beobachteten
Winde als
”
Berson Westerlies“ bezeichnet (Berson, 1908). Weitere Beobachtungen eines in
dieser Region oszillierenden zonalen Windes wurden unter anderem von Graystone (1959)
und Ebdon (1960) gemacht. Mit den
”
Krakatau Easterlies“ und den
”
Berson Westerlies“ wur-
de ein vertikaler U¨bergang dieser zonalen Winde erkannt (Naujokat und Marquardt, 1992;
Naujokat, 2005; Baldwin et al., 2001).
In der Stratospha¨re wechseln sich, mit einer variierenden Periode von 22 bis 36 Mona-
ten (im Mittel 28 Monate) West- und Ostwinde u¨ber dem A¨quator ab. Aufgrund dieser
quasi-zweija¨hrigen Schwingungsperiode wird dieses Pha¨nomen die Quasi Biennale Oszilla-
tion (QBO) genannt. Man beobachtet Extremwerte von 30-35 m/s in den Ostwinden und
15-20 m/s in den Westwinden. Die QBO tritt zwischen 100 hPa und 2 hPa auf, wobei die
Amplitude der Oszillation sich in einer Ho¨he u¨ber 50 hPa kaum a¨ndert, aber darunter schnell
abnimmt und das Amplitudenmaximum in der Ho¨he von ca. 10-20 hPa nachweisbar ist (Ab-
bildung 2.10). Die von der mittleren bis zur unteren Stratospha¨re mit Unregelma¨ßigkeiten
abwa¨rtspropagierenden Phasen des Zonalwindes sind in dem Zeit-Ho¨hen-Schnitt deutlich
erkennbar. In Abbildung 2.10 wird auch deutlich, dass die Ostwindscherzonen gegenu¨ber
den Westwindscherzonen langsamer und unregula¨rer nach unten sinken, aber im Mittel ein
Absteigen der Windregime von rund 1 km/Monat nachweisbar ist.
Die QBO im tropischen Bereich ist mit einem thermischen Antrieb durch die solare Einstrah-
lung allein nicht mo¨glich (Andrews et al., 1987). Vielmehr geht die Schwingung des zonalen
Windes auf den vertikalen Transfer von Impuls und die Wechselwirkung von tropischen Wel-
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len mit dem zonalen Grundstrom zuru¨ck (Baldwin et al., 2001; Lindzen und Holton, 1968;
Holton und Lindzen, 1972). Vertikal propagierende Kelvinwellen und Rossby-Schwerewellen
brechen in der tropischen Stratospha¨re, wenn sie auf ihre kritische Schicht treffen. Dabei
u¨bertragen sie ihren Impuls an den Grundstrom. Die a¨quatorialen Kelvinwellen brechen in
der unteren Stratospha¨re und aufgrund ihrer ostwa¨rtigen Phasengeschwindigkeit beschleu-
nigen sie den Grundstrom in Richtung Osten (Westwind-Phase). Infolge der Impulsabgabe
durch Dissipation versta¨rkende Westwinde brechen die Wellen nun schon unter diesem Gebiet
und somit breiten sich die Westwinde immer weiter nach unten aus. Hingegen brechen die
Rossby-Schwerewellen erst in einer gro¨ßeren Ho¨he, wo die Kelvinwellen schon fast vollsta¨ndig
dissipiert sind. Mit ihrer westwa¨rtigen Phasengeschwindigkeit fu¨hren sie zu einer Beschleu-
nigung in Richtung Westen (Ostwind-Phase) und breiten sich ebenfalls wie die Westwinde
nach unten aus (Holton et al., 1995).
Obwohl die QBO ein tropisches Pha¨nomen ist und ihre Amplitude schnell mit zunehmender
Entfernung vom A¨quator abnimmt, hat diese Auswirkungen auf die gesamte Stratospha¨re
(Holton und Tan, 1980; Naito und Hirota, 1997). Vor allem die extratropische Stratospha¨re
der Nordhemispha¨re wird dabei durch die Modulation von extratropischen Wellen im Winter
beeinflusst (Baldwin und Dunkerton, 1999, 2001). Die Ausbreitung der Wellen ha¨ngt vom
zonalen Wind zwischen den polaren und tropischen Regionen ab. Wa¨hrend des Winter sind
die stratospha¨rischen Westwinde besonders stark und planetare Wellen ko¨nnen sich von der
Tropospha¨re aufwa¨rts und polwa¨rts ausbreiten. Befindet sich die QBO in der Ostphase sind
die Bedingungen fu¨r die Ausbreitung einer Welle 1 ideal und es kommt ha¨ufiger zu MMWs
(siehe Abschnitt 2.6).
2.6.1.2 Der 11-ja¨hrige Sonnenfleckenzyklus
Der Einfluss des 11-ja¨hrigen Sonnenfleckenzyklus auf die Stratospha¨re ist Gegenstand vie-
ler Untersuchungen. So ist unter anderem der Einfluss der QBO durch den solaren Zyklus
nach Labitzke (1987) und Labitzke und van Loon (1988) moduliert. Mit einem solaren Mini-
mum erreicht eine geringere Menge solarer Strahlung die Stratospha¨re. Bei einem vermehrten
Auftreten von Sonnenflecken, also einem solaren Maximum, kommt es aufgrund erho¨hter so-
larer Abstrahlung zu einer gro¨ßeren solaren Einstrahlung in der mittleren Atmospha¨re und
schließlich zu einer Erho¨hung der Temperatur dieser. Des Weiteren ist der Ozongehalt in der
oberen Stratospha¨re vom solaren Signal abha¨ngig. So versta¨rkt das in einem solaren Maxi-
mum vermehrte Ozon das Heizen zusa¨tzlich. Diese Erwa¨rmung schwa¨cht den Wind ab, was
wiederum einen Einfluss auf die Wellenausbreitung hat. Folglich kommt es zu A¨nderungen
in der BDC und mit ihr zur A¨nderung in der polaren Stratospha¨re hinsichtlich Temperatur
und Wind.
Labitzke und van Loon (1988) teilten die QBO nach ihren Phasen ein und berechneten Kor-
relationen zwischen der geopotentiellen Ho¨he sowie der Temperatur und dem 10,7 cm Ra-
diofluss. Ihre Resultate zeigen wa¨hrend der QBO-Westphase und des solaren Maximums eine
hohe Temperatur und eine niedrigere Temperatur wa¨hrend des solaren Minimums. Fu¨r die
QBO-Ostphase wird genau der umgekehrte Mechanismus, aber weniger stark ausgepra¨gt,
festgestellt.
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Abb. 2.10: QBO 1953-2008: Zeitreihe der Monatsmittel des zonalen Windes [m/s] in a¨quatorialen
Breiten im Vertikalschnitt. Das Isolinienintervall betra¨gt fu¨r die Westwinde (grau schat-
tiert) und die Ostwinde (weiß) 10 m/s (Naujokat, 1986, aktualisiert).
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2.6.1.3 Vulkane
Große Vulkanausbru¨che spielen bei den hier zum Vergleich verwendeten Beobachtungsdaten
ebenfalls eine Rolle, da ihr Einfluss auf den Strahlungshaushalt der Atmospha¨re aufgrund der
ausgeschu¨tteten Aerosole erheblich ist. Fu¨r den hier betrachteten Zeitraum haben vor allem
die drei großen Vulkanausbru¨che des Mount Agung 1963 auf der indonesischen Insel Bali, des
El Chichon in Mexiko 1982 und des Mount Pinatubo auf der philippinischen Insel Luzon 1991
einen Einfluss auf die a¨quatoriale Tropospha¨re sowie Stratospha¨re hinsichtlich ihrer Netto-
Erwa¨rmung. Durch die bis in die Stratospha¨re injizierten Aerosole kommt es zu verminderter
Einstrahlung im kurzwelligen Spektrum, zu einer erho¨hten atmospha¨rischen Gegenstrahlung
im langwelligen Spektrum in der Tropospha¨re und somit zu negativen Temperaturanoma-
lien am Erdboden. Gleichzeitig nimmt der Anteil der absorbierten solaren Strahlung in der
Stratospha¨re zu, was zu einer direkten (Netto-)Erwa¨rmung der Stratospha¨re fu¨hrt.
Die solare Einstrahlung bzw. die langwellige Ausstrahlung im infraroten Spektralbereich sind
fu¨r das Strahlungsgleichgewicht wichtige Einflussfaktoren. So stellt sich in der Stratospha¨re
dieses bei einer ho¨heren Temperatur fu¨r Regionen ein, die der solaren Strahlung ausgesetzt
sind, wa¨hrend die Region der Polarnacht aufgrund fehlender Einstrahlung und versta¨rkter
Ausstrahlung infolge des dortigen Aerosolschleiers eine niedrigere Strahlungsgleichgewichts-
temperatur aufweist. Diese negativen Temperaturanomalien ko¨nnen dynamisch versta¨rkt
werden. Als Folge des meridionalen Temperaturgradienten, der sich zwischen den niedri-
gen und hohen Breiten nach einer Vulkaneruption versta¨rkt, bildet sich ein starker kalter
Polarwirbel aus (positive Ru¨ckkopplung zwischen Strahlung und Dynamik).
Fa¨llt der nordhemispha¨riche Winter nach einer Vulkaneruption nun in eine ENSO-Warm-
phase, kann der abschwa¨chende Effekt auf den Polarwirbel teilweise durch die ausgeschu¨ttete




Wechselwirkung Atmospha¨re - Ozean
Betrachtet man die Klimavariabilita¨t auf interannualen Zeitskalen, so ist das El Nin˜o/
Southern Oscillation (ENSO) Pha¨nomen, welches seinen Ursprung im a¨quatorialen Pazi-
fik hat, mit seinen globalen Auswirkungen neben den im vorherigen Kapitel angesprochenen
Einflussfaktoren der wohl bedeutenste. Im Hinblick auf den in der vorliegenden Arbeit un-
tersuchten Einfluss von ENSO (Abschnitt 3.1.1-3.1.3) auf den nordhemispha¨rischen Winter,
wird neben diesem Mode der Klimavariabilita¨t noch ein weiterer, die Nordatlantische Oszil-
lation (NAO) betrachtet (Abschnitt 3.2.1 bis 3.2.2). Im Zusammenhang mit diesen beiden





El Nin˜o/ Southern Oscillation“ (ENSO) bezeichnet man die Wechselwirkung zwischen
der Atmospha¨re und dem Ozean im a¨quatorialen Pazifik, deren Bezeichnung sich aus ihrer
ozeanischen Komponente El Nin˜o (EN) und der Abku¨rzung fu¨r die Southern Oscillation
(SO), der atmospha¨rische Komponente, ergibt. ENSO als eine von Walker (1923, 1924) zu-
erst entdeckte Schwingung, deren Theorie auf Bjerknes (1966, 1969) zuru¨ckgeht, stellt den
dominanten Mode der Klimavariabilita¨t in der Tropospha¨re dar. Sein Einfluss auf den nord-
hemispha¨rischen Winter ist Thema dieser Arbeit. Deshalb wird in den na¨chsten Abschnitten
das Pha¨nomen ENSO in seiner physikalischen Entstehungs- bzw. Wirkungsweise erkla¨rt und
anschließend auf die globalen Auswirkungen in der Tropospha¨re und Stratospha¨re eingegan-
gen.
3.1.1 El Nin˜o und La Nin˜a
Die Bezeichnung El Nin˜o (span. el nin˜o = das (Christ-)Kind) wurde von den Anchovis-
Fischern der a¨quatorialen su¨damerikanischen Ku¨ste gepra¨gt und stellt ein in diesem Gebiet
alle 3 bis 5 Jahre zu beobachtendes ozeanographisches Pha¨nomen dar.
Im Normalfall (siehe Abbildung 3.1) weht im tropischen Pazifik ein kra¨ftiger Su¨dostpassat,
der Oberfla¨chenwasser westwa¨rts transportiert. Dabei kommt es aufgrund des (hier vom
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A¨quator weggerichteten) Ekmantransports zum Aufsteigen (engl. Upwelling) von kaltem
Wasser entlang des a¨quatorialen Pazifiks und einer westwa¨rts zunehmenden Erwa¨rmung.
Als Folge dieses Su¨da¨quatorialstroms staut sich das Wasser am Westrand des Pazifiks vor
Australien und der Indonesischen Ku¨ste, wobei ein Anstieg des Meeresspiegels von 30-50 cm
entlang des A¨quators zu beobachten ist. Dieser Stau setzt sich unter der Meeresoberfla¨che
noch deutlicher fort und und es treten damit A¨nderungen in der Temperaturschichtung als
Ausgleich des Meeresspiegelgradienten auf.
Abb. 3.1: Schematische Darstellung des ENSO-Pha¨nomens: Normalbedingung (Roedel, 2000).
Die Thermokline, welche eine U¨bergangsschicht zwischen dem warmen Oberfla¨chenwasser
und dem kalten ozeanischen Tiefenwasser darstellt, senkt sich im westlichen Pazifik auf etwa
200 m. Gleichzeitig fu¨hrt ihr Anstieg auf etwa 50 m im Osten vor der su¨damerikanischen
Ku¨ste zum Aufsteigen von kaltem Wasser (Abbildung 3.1). Die charakteristisch niedrigen
Meeresoberfla¨chentemperaturen (engl. Sea Surface Temperature, SST) werden zusa¨tzlich
durch den hier parallel zur Ku¨ste wehenden Su¨dostpassat, der zu meerwa¨rtigem Ekman-
transport und somit zum Aufsteigen von kaltem Tiefenwasser fu¨hrt, sowie dem aus ant-
arktischen Gewa¨ssern stammenden Humboldt-/Perustrom, der in den Su¨da¨quatorialstrom
u¨bergeht, bestimmt (Abbildung 3.2). Das Absenken der Thermokline im Westen verhindert
dieses Aufquellen und aufgrund der im a¨quatorialen Westpazifik folgend herrschenden ho-
hen SSTs bildet sich ein oberfla¨chennaher Temperaturgradient, der den Antrieb fu¨r die in
Abschnitt 3.1.2 beschriebene Walker-Zirkulation in der Atmospha¨re darstellt. In etwa 100 m
Tiefe gleicht ein ostwa¨rtiger Strom den durch den Zustrom des Oberfla¨chenwassers entste-
henden Druckgradienten aus.
Sowohl das am A¨quator, als auch das an Ku¨sten zu beobachtende Aufsteigen von kaltem Tie-
fenwasser ist auf den schon eben erwa¨hnten Ekmantransport zuru¨rckzufu¨hren. Der Ekman-
transport ist eine resultierende Gesamtstro¨mung, welche der reibungsbedingten U¨bertragung
von kinetischer Energie von der Atmospha¨re auf die Meeresoberfla¨che als Antrieb unterliegt
(Ekman, 1905). Der Impulsfluss von der Atmospha¨re in den Ozean fu¨hrt zur Bewegung
des oberfla¨chennahen Wassers, welches aufgrund der Corioliskraft, eine aus der Erdrota-
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Abb. 3.2: Ozeanische und atmospha¨rische Zirkulation in einem Normaljahr; (Quelle:
www.enso.info, 2008).
tion resultierende Tra¨gheitskraft, die auf alle bewegten Gegensta¨nde auf der Erdoberfla¨che
wirkt, abgelenkt wird. Wa¨hrend bewegte Ko¨rper auf der Nordhemispha¨re eine Rechtsablen-
kung erfahren, kehrt sich diese auf der Su¨dhemispha¨re in eine Ablenkung nach links um.
In Bezug auf die Nordhemispha¨re wird die Meeresstro¨mung an der Oberfla¨che im Idealfall
um 45◦ Grad gegenu¨ber der vorherrschenden Windrichtung abgelenkt, was sich mit zuneh-
mender Tiefe und damit verbundener Abnahme von Reibung und Geschwindigkeit bis zur
sogenannten Ekmantiefe, die gro¨ßte von der Oberfla¨che beeinflussbare Tiefe, in der sich die
Stro¨mungsverha¨ltnisse umgekehrt haben, stetig fortsetzt. Der Massentransport in der Ek-
manschicht, die Schicht zwischen der Meeresoberfla¨che und der Ekmantiefe, ist gegenu¨ber
der Windrichtung um 90◦ Grad verschoben.
Wa¨hrend eines El Nin˜o Ereignisses (siehe Abbildung 3.3) wird nun das relativ kalte Ober-
fla¨chenwasser vor den Ku¨sten Perus und Equadors durch warmes Wasser verdra¨ngt. Mit
sinkender Thermokline steigt der Meeresspiegel und Temperaturerho¨hungen von ca. 5◦C la-
bilisieren die hier sonst stabil geschichtete Atmospha¨re. Es kommt im Gegensatz zur sonst
vorherrschenden Trockenheit zu starken Niederschla¨gen. Im westlichen Pazifik nimmt die
SST wa¨hrenddessen ab, der Meeresspiegel sinkt und die Thermokline steigt. Ungewo¨hnliche
Trockenperioden sind die Folge (Abbildung 3.4). Diese positiven bzw. negativen Anomalien
der Meeresoberfla¨chentemperaturen treten um die Weihnachtszeit auf, was auch im Namen
El Nin˜o zum Ausdruck kommen soll (Wyrtki, 1975; Enfield, 1989).
Neben diesem einen Extremzustand gibt es noch den Fall der negativen SST-Anomalien
in der Region des o¨stlichen Pazifiks, dann spricht man von einem La Nin˜a Ereignis (span.
la nin˜a = das Ma¨dchen). Wa¨hrend diesem Ereignis wird der Normalzustand noch weiter
versta¨rkt.
Fluktuationen dieser ozeanischen Komponente haben einen Einfluss auf die Atmospha¨re. Die
damit verbundene atmospha¨rische Schwingung wird im na¨chsten Abschnitt erla¨utert.
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Abb. 3.3: Schematische Darstellung des ENSO-Pha¨nomens: El Nin˜o (Roedel, 2000).
Abb. 3.4: Globale Temperatur- und Niederschlagsauswirkungen von El Nin˜o wa¨hrend des nordhe-
mispha¨rischen Winters (Dezember-Februar) (Ropelewski und Halpert, 1987).
3.1.2 Die Southern Oscillation
Die zuvor beschriebenen ozeanischen Pha¨nomene sind von der hier eingefu¨hrten atmospha¨ri-
schen Komponente, der Su¨dlichen Oszillation (engl. Southern Oscillation, SO), zu trennen.
Die tropospha¨rische Zirkulation in den Tropen besitzt eine meridionale und eine zonale
Komponente. Die meridionale Komponente, als Hadley Zirkulation bekannt und in Abschnitt
2.4.1 eingefu¨hrt, besteht aus zwei meridionalen Zellen. Dabei steigt feuchte Luft in der ITCZ
auf, divergiert in der oberen Tropospha¨re polwa¨rts und sinkt dann in Regionen no¨rdlich
und su¨dlich der ITCZ ab. Aufgrund des gro¨ßeren meridionalen Temperaturgradienten in der
Winterhemispha¨re kommt es in dieser zu intensiverem Absinken. Die damit verbundenen
großen Antizyklone bzw. Hochdruckgebiete auf beiden Seiten des A¨quators variieren somit
auch in Ort und an Intensita¨t. Sie sind sta¨rker und wandern in ho¨here Breiten der jeweiligen
Sommerhemispha¨re (Abbildung 3.2).
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Dieser meridionalen Zirkulation, zwischen den dynamischen Subtropenhochs und der In-
nertropischen Konvergenzzone, ist eine zonale Zirkulationen u¨berlagert, die aufgrund der
ungleichen Luftdruck -bzw. Temperaturverteilung u¨ber dem A¨quator zustande kommt. Den
kalten SSTs und dem damit hohen Luftdruck in der unteren Tropospha¨re im Osten ste-
hen warme Meeresoberfla¨chentemperaturen und ein niedriger Luftdruck in den im Westen
angrenzenden Ku¨stengebieten gegenu¨ber. Aus Kontinuita¨tsgru¨nden (Abschnitt 2.3) steigt
hierbei Luft u¨ber dem westlichen tropischen Pazifik auf und sinkt auf der o¨stlichen Seite
wieder ab, womit es in der Ho¨he u¨ber dem Hoch- bzw. Tiefdruckgebiet zu entgegengesetz-
ten Druckzentren kommt. Die entstehenden Druckgradienten werden durch die am Boden
wehenden Passatwinde und die in der Ho¨he auftretenden Antipassate ausgeglichen. Diese da-
mit geschlossene zonale Zirkulationszelle (siehe auch Abschnitt 2.4.1), die aufgrund der hier
fehlenden Corioliskraft erst mo¨glich wird, wurde von Bjerknes (1966) als Walker-Zirkulation
eingefu¨hrt. Damit erha¨lt ein Luftteilchen, dass sich westwa¨rts bewegt auf diesem Weg auch
eine meridionale Geschwindigkeitskomponente.
Die nun im Normalfall hohen SSTs im westpazifischen Raum fu¨hren zur Bildung großer
Konvektionsgebiete, in denen die Luft aufsteigt und große Mengen latenter Wa¨rme freige-
setzt werden. Am Boden sind diese Konvektionsgebiete deutlich mit den Tiefdruckgebieten
verbunden (Abbildung 3.2). U¨ber dem zentralen und o¨stlichen Pazifik, wo aufgrund des
Kalifornien-Stroms im Nordpazifik und dem Humboldtstrom im Su¨dpazifik niedrige SSTs
auftreten sind, sinken die Luftmassen ab, womit entsprechend am Boden zwei Hochdruck-
gebiete entstehen.
Verbunden mit Verschiebungen dieser Luftmassen kommt es zu Vera¨nderungen der großra¨u-
migen Luftdruckverteilung in den tropisch-subtropischen Regionen. Diese damit einherge-
hende Schwingung des Bodendrucks (engl. Sea Level Pressure, SLP) zwischen dem Ost-
und Westpazifik stellt den dominierenden atmospha¨rischen Mode zwischenja¨hrlicher Varia-
bilita¨t in den Tropen dar und wurde als die Southern Oscillation (SO) von Walker (1923,
1924) sowie Walker und Bliss (1932) identifiziert. Dabei kommt es wa¨hrend eines El Nin˜o
Ereignisses in der indonesisch-australischen Region zur Bildung eines Hochdruck- statt eines
Tiefdruckgebietes (Abbildung 3.5). Das den ostpazifischen Abschnitt der A¨quatorialen Tief-
druckrinne pra¨gende Hochdruckgebiet wird dagegen abgeschwa¨cht. Mit dem hohen Druck
in westlichen Regionen (Australien, Indonesien und einige Nachbarstaaten) kommt es dort
zur schon erwa¨hnten langanhaltenden Trockenheit sowie zu enormen Regenmengen in den
Inselstaaten des Zentralpazifiks und den o¨stlichen pazifischen Regionen (Abbildung 3.4).
Als eine Maßzahl der SO dient der Southern Oscillation Index (SOI). Zur Berechnung wer-
den zwei Stationen festgelegt, wovon eine Station in der Tiefdruckzone Nordaustraliens im
westlichen Pazifik (oft wird Darwin als Bezugsstation gewa¨hlt) und eine im zentralen oder
o¨stlichen Pazifik befindlichen Hochdruckgebiet (meist u¨ber Tahiti) liegt. Fu¨r diese werden
u¨ber Jahre der Bodendruck gemessen (Abbildung 3.6). Die aufgestellten Stationen in den
genannten Kerngebieten besitzen eine relativ lange Aufzeichnunszeitreihe, so dass der SOI
bis ins Jahr 1882 berechnet werden kann (Ropelewski und Jones, 1987).
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Abb. 3.5: Ozeanische und atmospha¨rische Zirkulation wa¨hrend eines El Nin˜os (Quelle:
www.enso.info, 2008).
Abb. 3.6: Korrellationskoeffizienten fu¨r den Bodendruck der ”Aktionszentren“ Tahiti und Darwin
(nach Rasmussen, 1984).
3. Wechselwirkung Atmospha¨re - Ozean 31





wobei PAT bzw. PAD die Druckanomalien von Tahiti bzw. Darwin sind und σ(PT−PD) die
Standardabweichung der langja¨hrigen Druckdifferenz dieser Stationen. In Abbildung 3.7 ist
der SOI (Gleichung 3.1) dargestellt.
Abb. 3.7: Zeitreihe der monatlichen Werte des Southern Oscillation Index (Quelle:
www.cgd.ucar.edu/cas).
Anhand des SOI la¨sst sich nun der Zustand der Atmospha¨re ablesen. Ein positiver Wert des
SOI, was eine negative Bodendruckanomalie im Westen und eine positive im Osten bedeutet,
weist auf eine intensive Walkerzirkulation hin. Diese positive Indexphase entspricht einem
La Nin˜a Ereignis. Dagegen ergibt sich infolge einer positiven Anomalie im Westen und einer
negativen im Osten, was einer Abschwa¨chung beider sonst vorherrschenden Drucksysteme,
na¨mlich der Abschwa¨chung des Tiefdruckgebietes im westlichen Pazifik und des Hochdruck-
gebietes im zentralen und o¨stlichen Pazifik, gleichkommt (siehe Abbildung 3.5), ein negativer
SOI. Die als Folge der geringeren Druckdifferenz schwa¨cher wehenden Passate fu¨hren zur
Reduzierung des Windschubs auf das Wasser; somit ist diese Druckkonstellation nach den
Mechanismen in Abschnitt 3.1.1 mit einem El Nin˜o Ereignis verbunden. Mit den ho¨heren
SSTs wandern die Konvektionsgebiete Richtung Osten. Das Abschwa¨chen der subtropischen
Hochdruckgebiete und dem somit geringeren Druckgradienten zwischen den Subtropen und
Tropen versta¨rken widerum den Prozess, da sich die Passate weiter abschwa¨chen und die
SSTs anormal warm bleiben. Es handelt sich um eine positive Ru¨ckkopplung, wobei deutlich
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wird, dass die SSTs sowohl auf die Walker-Zirkulation, welche im Fall eines El Nin˜o Er-
eignisses schwa¨cher wird, als auch auf die sich gleichzeitig versta¨rkende Hadley-Zirkulation
Einfluss haben. Die Abschwa¨chung der Passate kann soweit reichen, dass sich die Walker-
Zirkulation umkehrt. Damit bilden sich, wie in Abbildung 3.5 gezeigt, zwei Hochdruckzellen
im westlichen Pazifik aus.
Damit schließt sich das gekoppelte System Ozean-Atmospha¨re und es wird deutlich, dass
sich beide Komponenten in ihrer Wechselwirkung beeinflussen. Ein somit bezeichnetes ENSO
Ereignis wird daher aufgrund von Instabilita¨ten des komplexen Systems Ozean-Atmospha¨re
angetrieben (?Philander, 1990).
In dieser Arbeit wird zwischen zwei ENSO-Phasen unterschieden. Ein den Schwellenwert
u¨berschreitender positiver El Nin˜o Index (El Nin˜o) (Abschnitt 3.1.3) und ein gleichzeitig
negativer SOI kennzeichnen ein ENSO-Warmereignis. Ein entsprechender negativer El Nin˜o
Index und ein positiver SOI charakterisieren die ENSO-Kaltphase. Mit diesen physikalischen
Vorga¨ngen wa¨hrend eines El Nin˜os sind starke Niederschla¨ge und U¨berschwemmungen in
den Inselstaaten des Zentralpazifiks und an der Westku¨ste Su¨damerikas verbunden. Dagegen
kommt es in Australien, Indonesien und einigen Nachbarstaaten im westlichen Pazifik zu
langanhaltenden Trockenperioden.
3.1.3 Der El Nin˜o-Index
In der vorliegenden Arbeit wird zur Identifizierung der jeweiligen ENSO-Ereignisse der so-
genannte El Nin˜o-Index verwendet. Im Gegensatz zum SOI (Luftdruckdifferenz zwischen
Tahiti und Darwin), stellt der Nin˜o-Index eine u¨ber eine festgelegte geographische Region
im relevanten Pazifikgebiet gemittelte SST-Amomalie dar. Aufgrund seines direkten Bezuges
zur SST erlangt dieser Temperatur-Index somit eine ho¨here Aussagekraft als der Luftdruck-
Index.
Im Hinblick auf unterschiedliche Regionen werden verschiedene Nin˜o-Indizes definiert (Ab-
bildung 3.8).
Abb. 3.8: Regionen verschiedener Nin˜o SST-Indizes (Quelle: www.cpc.noaa.gov).
Die ha¨ufig verwendete Nin˜o-3-Region umfasst das Mittel von 5◦N-5◦S und 90◦−150◦W. Fu¨r
ein solches Gebiet werden monatliche Klimatologien und Anomalien erstellt. Um von einem
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El Nin˜o-Ereignis zu reden, muss ein 5-monatiger Durchschnitt dieser Anomalien fu¨r wenig-
stens sechs Monate 0, 5◦C erreichen bzw. u¨bersteigen (Trenberth, 1997). Das Umgekehrte
gilt fu¨r ein La Nin˜a-Ereignis (−0, 5◦C).
Im Hinblick auf die unterschiedlichen Regionen werden verschiedene zeitliche Zusta¨nde des
Pazifiks angesprochen. So weist ein Nin˜o 1-Index eine Warmwasseranomalie vor der Ku¨ste
Perus erst auf, wenn der gesamte Pazizik sich schon abnormal erwa¨rmt hat. Bei Betrach-
tung der angesprochenen Nin˜o 3-Region muss eine zeitliche Verzo¨gerung von ca. 3 Monaten
beru¨cksichtigt werden, nach der die fu¨r ein El Nin˜o-Ereignis typischen Niederschlagsanoma-
lien in Zentralchile oder an der Ku¨ste Kaliforniens zu beobachten sind.
Fu¨r diese Arbeit wird der Nin˜o-3.4-Index verwendet, der von 5◦N-5◦S, 120◦−170◦W die Nin˜o
3 und Nin˜o 4 Regionen widerspiegelt (siehe Abbildung 3.9). Hierbei werden ENSO-Ereignisse
schon fu¨r Schwellenwerte von ±0.4 gekennzeichnet (Trenberth, 1997).
Abb. 3.9: Zeitreihe der monatlichen Werte des Nin˜o 3.4 Index fu¨r den Zeitraum 1953-2005, dar-
gestellt mit einem gleitenden 5-Monatsmittel. SST Daten vom HadISST1 Datensatz
(Rayner et al., 2003).
Im Gegensatz zum SOI sind positive Index-Werte, die den geforderten Schwellenwert u¨ber-
treffen, mit einer Warmwasseranomalie in der betreffenden Region und somit mit einem
El Nin˜o-Ereignis verbunden, entsprechend kennzeichnen negative Index-Werte ein La Nin˜a-
Ereignis. In Abbildung 3.9 sind die starken El Nin˜o Ereignisse 1972/73, 1982/83 oder 1997/98
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anhand von sehr hohen Index-Werten, sowie La Nin˜as wie in den Wintern 1973/74 und
1988/89 sichtbar.
3.1.4 Auswirkungen auf die Dynamik in der Atmospha¨re
In den folgenden Abschnitten wird auf die Auswirkung von ENSO sowohl in der Tropospha¨re
als auch in der Stratospha¨re eingegangen.
3.1.4.1 Einfluss auf die tropospha¨rische Dynamik
Das ENSO-Pha¨nomen hat nicht nur direkte Auswirkungen in den Tropen, sondern auch
u¨ber weite Distanzen kommt es zu Vera¨nderungen in den die Tropospha¨re betreffenden
Druck- und Zirkulationsmustern (Horel und Wallace, 1981; van Loon und Madden, 1981;
Rasmussen und Carpenter, 1982; Rasmussen und Wallace, 1983; van Loon und Shea, 1987),
sowie in den Temperatur- und Niederschlagsverha¨ltnissen (Ropelewski und Halpert, 1987,
1989; Kiladis und Diaz, 1989). Auswirkungen in Gebieten außerhalb der Tropen gehen auf
Vera¨nderungen der (tropisch angetriebenen) Hadleyzelle zuru¨ck. Diese Vera¨nderungen schlie-
ßen unter anderem eine Versta¨rkung bzw. Abschwa¨chung des Strahlstroms und dessen Ver-
lagerung, was schließlich zu Vera¨nderungen der Lage von Tiefdruckgebieten fu¨hrt, ein.
Die Fernwirkung eines lokalen Ereignisses und der ihr unterliegende physikalische Zusammen-
hang wird als Telekonnektion (engl. teleconnection) bezeichnet, welche z.B. durch Korrela-
tionsrechnungen (oder Empirische Orthogonalfunktionen; engl. Empirical Orthogonal Func-
tion, EOF) nachweisbar ist. Dabei wird die Zeitreihe eines Index mit hemispha¨rischen Daten
korreliert und identifziert so gleichphasige oder entgegengesetzte Entwicklungen. Die best-
definierten ENSO-Telekonnektionsmuster sind fu¨r den SLP zu finden, so dass man anhand
derartiger Korrelationsrechnungen die gegenla¨ufigen Bodendruckdaten im West- und Ostpa-
zifischen Raum als Ausdruck der SO nachweisen kann (Berlage, 1966). Aber schon Walker
(1923, 1924), sowie Walker und Bliss (1932) studierten die Korrelationen zwischen der SO
und dem globalen Klima. Wa¨hrend die SO schon lange bekannt ist, wurde die Wechselbe-
ziehung zwischen der SO und den SSTs mit Hilfe derartiger Rechnungen erst in den spa¨ten
1950er und 1960er gezeigt (Berlage, 1957; Ichiye und Petersen, 1963; Bjerknes, 1966, 1969).
Die Bodendruckdaten von Darwin (12, 5◦S, 131◦E) korrelierten van Loon und Madden (1981)
mit nordhemispha¨rischen Bodendruckdaten fu¨r verschiedene Zeitra¨ume von 1899/1900 bis
1978/79. Wie auch schon Bjerknes (1969) feststellte, versta¨rkt sich wa¨hrend eines ENSO-
Warmereignis das Ale¨utentief, was aus hohen negativen Korrelationen in diesem Bereich
resultiert.
Die Bodendruckanomalien deuten auf Anomalien in gro¨ßeren Ho¨hen hin, da sich der Bo-
dendruck als eine integrale Gro¨ße der Masse der gesamten Atmospha¨re ergibt. In 500 hPa
spiegeln sich die resultierenden Zirkulationsanomalien wider, so z.B. im sogenannten Pazifik-
Nord-Amerika Muster (engl. Pacific North American pattern, PNA) (Horel und Wallace,
1981; van Loon und Madden, 1981).
In Abbildung 3.10 sind die wichtigsten Telekonnektionsmuster in 500 hPa zu sehen, wel-
che sich hierbei durch die Berechnung der Telekonnektivita¨t (engl. Teleconnectivity) ergeben
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(Wallace und Gutzler, 1981). Mit
”
Teleconnectivity“ wird der Absolutbetrag des gro¨ßten
negativen Korrelationskoeffizienten bezeichnet, der sich aus Berechnungen der gro¨ßten nega-
tiven Korrelation fu¨r jeden Gitterpunkt eines horizontalen Feldes ergibt. Die in Abbildung
3.10 deutlich werdenden verschiedenen Aktionszentren weisen zwar unterschiedliche Vorzei-
chen auf, ihr Betrag ist aber ungefa¨hr gleich. So ko¨nnen vor allem u¨ber dem no¨rdlichen Pazifik
und Nordamerika Zentren miteinander verbunden werden. Ein aus vier Zentren bestehen-
des Telekonnektionsmuster wird als PNA-Muster bezeichnet. Dieses setzt sich aus positiven
Anomalien u¨ber dem Nordpazifik sowie dem Su¨dosten der USA, negativen Anomalien u¨ber
Nordwestamerika sowie dem zentralen Pazifik zusammen. Weitere Muster, wie West Paci-
fic (WP), East Atlantic (EA) oder West Atlantic (WA), sind in Abbildung 3.10 ebenfalls
markiert.
Abb. 3.10: (a) Die anhand der Teleconnectivity identifizierten wichtigsten Telekonnektionsmus-
ter: Pacific North America (PNA), West Pacific (WP), Eurasien (EU), East Atlantic
(EA), West Atlantic (WA). (b) Teleconnectivity (x100) fu¨r Monatsmittel der geopo-
tentiellen Ho¨he im Winter in 500 hPa. Hellschattierte Gebiete weisen Werte u¨ber 60
bzw. dunkelschattierte u¨ber 75 auf. Gegenla¨ufige Aktionszentren werden durch Pfeile
gekennzeichnet (Wallace und Gutzler, 1981).
Dieses die Nordhemispha¨re im Bereich Nordpazifik und Nordamerika beherrschende Mus-
ter wird im Zusammenhang mit Untersuchungen von ENSO-Anomalien wiedergefunden
(Horel und Wallace, 1981). Anhand von Korrelationen des SOI mit verschiedenen mit ENSO
in Verbindungen stehenden Indizes wurden a¨hnliche Korrelationsmuster wie in Abbildung
3.10 gefunden. Das versta¨rkte Ale¨utentief, eine positive Anomalie der geopotentiellen Ho¨he
u¨ber Kanada und eine negative Anomalie u¨ber dem Su¨dosten der USA werden in Abbildung
3.11 wa¨hrend eines ENSO Warmereignisses deutlich. Fu¨r ein ENSO Kaltereignis ergibt sich
ein umgekehrtes Signal (hier nicht gezeigt).
Die globalen Auswirkungen wa¨hrend eines ENSO-Kaltereignis sind in weiten Teilen zu den
ENSO-Warmereignissen entgegengesetzt (van Loon und Shea, 1987; Yarnall und Diaz, 1986;
Lau und Sheu, 1988; Kiladis und Diaz, 1989; Ropelewski und Halpert, 1989).
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Abb. 3.11: Schematische Darstellung der atmospha¨rischen Reaktion in der mittleren bis hohen
Tropospha¨re wa¨hrend eines ENSO-Warmereignisses. Die vier Punkte kennzeichnen die
Anomaliezentren, die die PNA widerspiegeln: Hawaii (20◦N, 160◦W), nordpazifischer
Ozean (45◦N, 165◦W), Alberta (55◦N, 115◦W) und der Su¨dosten der USA (30◦N,
85◦W). Mit den Pfeilen ist die Versta¨rkung des Troges im nordpazifischen Raum und
eine Versta¨rkung des Keils u¨ber Kanada angedeutet (Horel und Wallace, 1981).
3.1.4.2 Einfluss auf die stratospha¨rische Dynamik
Die Auswirkung von ENSO bzw. das Signal der Southern Oscillation reicht bis in die Strato-
spha¨re. Die kalte Tropopausenregion verschiebt sich verbunden mit den Konvektionsgebieten
o¨stlich, so dass sie wa¨hrend eines El Nin˜o-Ereignisses im Vergleich zu einem La Nin˜a-Ereignis
u¨ber dem westlichen Pazifik niedriger und u¨ber dem o¨stlichen Pazifik ho¨her liegt. Damit ein-
hergehend ist ein El Nin˜o mit einer kalten hohen Tropopause, sowie der unteren Stratospha¨re
verbunden, wa¨hrend die Tropospha¨re anormal warm ist. Bei Betrachtung dieser Spha¨ren
wa¨hrend eines La Nin˜a-Ereignisses kehren sich aufgrund der geringeren Konvektion diese
Verha¨ltnisse um, d.h. die tropische Tropospha¨re ist relativ kalt und die untere Stratospha¨re
dagegen warm (Abbildung 3.12). Mit diesen tropischen Anomalien im Temperatur- und Geo-
potentialfeld wird der Temperaturgradient zwischen den Tropen und den ho¨heren Breiten
beeinflusst, somit zeigt auch die extratropische Stratospha¨re Vera¨nderungen als Effekt eines
ENSO Ereignisses. Es kommt insbesondere zu Vera¨nderungen in der Sta¨rke der westlichen
Winde um den Polarwirbel und zu Vera¨nderungen in den Impuls- und Wa¨rmeflu¨ssen in
der Stratospha¨re. Anhand von Beobachtungen kann man sagen, dass wa¨hrend einer ENSO-
Warmphase die stratospha¨rische Zirkulation gesto¨rter ist und ha¨ufiger Major Midwinter
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Warmings auftreten. Hingegen ist der fu¨r den Winter typische Polarwirbel wa¨hrend einer
ENSO-Kaltphase stark ausgepra¨gt.
Die ersten Beobachtungsstudien der Stratospha¨renzirkulation im Hinblick auf ENSO stellten
Labitzke (1981) an. Sie identifizierten zwischen 1963/64 und 1977/78 die in zwei Kategorien
geteilten ENSO-Phasen; fu¨r die ENSO-Warmphase fanden sie 7 Ereignisse und fu¨r die ENSO-
Kaltphase ergaben sich 4 Ereignisse. Anschließend wurden Langzeitmonatsmittel gebildet,
die sich fu¨r die Temperatur, die geopotentielle Ho¨he und den zonalen Wind der jeweiligen
Phase ergeben, und die Differenz zwischen den Dez/Jan/Feb Mittelwerten dieser berech-
net. Es ergeben sich sowohl im 100 hPa als auch im 10 hPa deutliche Unterschiede, wobei
die ENSO-Warmphase gegenu¨ber der ENSO-Kaltphase einen relativ schwach ausgepra¨gten
und warmen Polarwirbel aufweist. Damit einhergehend sind auch die no¨rdlich von 50◦N ge-
ringeren Windgeschwindigkeiten zu erkla¨ren. Des Weiteren ist ein starkes Ale¨utenhoch zu
beobachten.
Abb. 3.12: Zonalgemittelte Monatsmitteltemperaturen (30 hPa, 10◦N); Aktualisierung von
van Loon und Labitzke (1987) in WMO (2003).
Fu¨r einen la¨ngeren Zeitraum, der 28 Winter von 1957/58 bis 1984/85 umfasst, stellten
van Loon und Labitzke (1987) a¨hnliche Untersuchungen an. Die Einteilung der untersuchten
Winter zu den Warm- und Kaltphasen von ENSO wurden jedoch ein wenig vera¨ndert und sie
bildeten die Anomalien gegenu¨ber dem neutralen Zustand, ein Langzeitmittel aller Jahre oh-
ne ENSO-Ereignisse. Die Ergebnisse der 50 hPa Druckfla¨che besta¨tigten die fru¨heren Resulta-
te. In Abbildung 3.13, welche eine Aktualisierung der Resultate von van Loon und Labitzke
(1987) darstellt, sind die Anomalien des Geopotentialfelds in 30 hPa fu¨r die kalten und
warmen ENSO-Phasen dargestellt.
Hinsichtlich des Anomaliemusters unterscheiden sich zwei Winter (1963/64 und 1982/83)
deutlich von den u¨brigen. Diese Unterschiede sind auf die großen Vulkanausbru¨che des Mt.
Agung 1963 und El Chichon 1982 (siehe Abschnitt 2.6.1.3) zuru¨ckzufu¨hren. Wa¨hrend eines
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Abb. 3.13: Anomalien der geopotentiellen Ho¨he fu¨r die ENSO-Kaltphasen (links) und die ENSO-
Warmphasen (rechts); Zeitraum 1958-1997; Aktualisierung von van Loon und Labitzke
(1987) in WMO (2003).
ENSO Warm-Ereignisses ist die tropische untere Stratospha¨re ka¨lter, was wa¨hrend der drei
letzten großen Vulkanausbru¨che, die sich alle im tropischen Gu¨rtel ereigneten, kompensiert
wird (Abbildung 3.12).
Hamilton (1993a) untersuchte 34 Winter zwischen 1957 und 1991 und stellte keine signifi-
kante Korrelation zwischem dem SOI und zonal gemittelter geopotentieller Ho¨he no¨rdlich
von 20◦N in der unteren bis mittleren Stratospha¨re (auf Druckfla¨chen zwischen 100 hPa
und 10 hPa) fest. Als Erkla¨rung dient hier die fu¨r die ENSO-Warmphase typische Welle 1
Struktur, mit einer positiven Anomalie u¨ber Kanada und einer negativen Anomalie u¨ber
Europa, welche sich bei zonaler Mittelung teilweise kompensiert. Ebenfalls teilte der Autor
die Winter in die jeweiligen ENSO-Phasen anhand des SOI ein und verglich die Resultate
mit denen von van Loon und Labitzke (1987), was nur zu geringen Abweichungen fu¨hrte.
Anschließend filterte er die Daten nach den einzelnen QBO-Phasen und erhielt dadurch eine
geringere Variabilita¨t.
Untersuchungen hinsichtlich dieser Einflu¨sse wurden des weiteren von van Loon und Labitzke
(1987) sowie Labitzke und van Loon (1989) durchggefu¨hrt. Sie stellten anhand der Eintei-
lung der 7 Warmereignisse in 4 QBO-West und 3 QBO-Ost Phasen fest, dass die beob-
achteten Anomalien auf das ENSO-Signal zuru¨ckzufu¨hren sind. Neuere Untersuchungen mit
Reanalyse-Daten hinsichtlich der QBO und ENSO zeigen, dass der ENSO-Effekt auf die
nordhemispha¨rische Stratospha¨re von der QBO unabha¨ngig ist, wenn diese sich in der west-
lichen Phase befindet. Dagegen scheint wa¨hrend der QBO-Ost Phase der Einfluss von ENSO
reduziert (Garfinkel und Hartmann, 2007).
Baldwin und O’Sullivan (1995) untersuchten die mit ENSO in Verbindung stehende Aus-
breitung von Telekonnektionsmustern der Tropospha¨re bis in die Stratospha¨re fu¨r einen die
Beobachtungsdaten betreffenden Zeitraum von 1964 bis 1993. Sie gingen von der modifizier-
ten Ausbreitung planetarischer Wellen in der Tropospha¨re aus, welche dann einen Einfluss auf
die Stratospha¨re haben. Dazu untersuchten sie mit Hilfe von u¨ber die Monate Dez/Jan/Feb
gemittelt berechneten EOFs verschiedene fu¨r die Tropospha¨re (500 hPa) typische Muster im
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Geopotentialfeld und setzten dies auf mehreren Druckfla¨chen bis in die Stratospha¨re fort,
wobei aber die Muster in der Stratospha¨re weniger signifikant sind.
Die Resultate aus den Beobachtungsstudien werden anhand von Modellstudien u¨berpru¨ft.
Hamilton (1993b) besta¨tigt mit Hilfe eines Allgemeinen Zirkulationsmodells (engl. General
Circulation Model, GCM ), die fu¨r Dez/Feb beobachtete mittlere stratospha¨rische Zirkulation
in der Nordhemispha¨re (Welle 1 und 2). Die Resultate zeigen auch, dass die zwischenja¨hrliche
Variablita¨t der SST nur einen kleinen Teil der stratospha¨rischen Variabilita¨t in ho¨heren
Breiten erkla¨rt.
Eine weitere Untersuchung mit einem atmospha¨rischen allgemeinen Zirkulationsmodell (engl.
Atmospheric General Circulation Model, AGCM ) fu¨r den Zeitraum 1950-2000 brachte in den
Beobachtungen a¨hnliche Ergebnisse hervor: die Abschwa¨chung des Polarwirbels in Folge eines
El Nin˜os ist mit einer starken Erwa¨rmung verbunden (Temperaturdifferenzen von 10−15 K
zwischen El Nin˜o und La Nin˜a), was gleichzeitig mit ha¨ufigeren großen Erwa¨rmungen (Ab-
schnitt 2.6) einhergeht. Weitere Beobachtungsstudien von Labitzke et al. (1999) und Mo-
dellstudien von z.B. Sassi et al. (2004) und Manzini et al. (2006) bringen ebenfalls Resultate
hervor, die eine positive Anomalie im Geopotentialfeld u¨ber dem Pol, sowie deren negatives
Band in den mittleren Breiten zeigen (Baldwin und Dunkerton, 2001; Garc´ıa-Herrera et al.,
2006).
3.2 Die Nordatlantische Oszillation
Im Hinblick auf den hier untersuchten Einfluss ENSOs auf den nordhemispha¨rischen Win-
ter, wird neben diesem eben beschriebenen ENSO-Pha¨nomen nun kurz auf einen weiteren
Mode der Klimavariabilia¨t eingegangen. Dies ist die seit langem bekannte Nordatlantische
Oszillation (Walker, 1924; Walker und Bliss, 1932), welche eine Luftdruckschwingung u¨ber
dem Atlantik beschreibt. Sie wird konkret durch die Druckdifferenz der Druckanomalien im
Meeresniveau zweier Aktionszentren beschrieben: dabei liegt eine Station u¨ber Island und
die andere u¨ber den Azoren. Dieser damit verbundene meridionale Druckgradient variiert.
Mit dieser Variation geht eine A¨nderung in den Wetterbedingungen vor allem im Winter fu¨r
Europa einher. Die Nordatlantische Oszillation (NAO) ist der nachgewiesene dominieren-
de Mode winterlicher Klimavariabilita¨t im Bodenluftdruck u¨ber dem Nordatlantik und den
angrenzenden Kontinenten in der Nordhemispha¨re (Hurrell und Van Loon, 1997).
3.2.1 Die NAO in der Tropospha¨re
Die im Normalfall atmospha¨rische Weststro¨mung ergibt sich zwischen dem Tiefdruckge-
biet nahe Islands (Islandtief) und dem Hochdruckgebiet bei den Azoren (Azorenhoch) als
Folge des Druckausgleichs, wobei deren Sta¨rke von eben diesem abha¨ngt (Hurrell et al.,
2001; Greatbatch, 2000). Das Prinzip der Nordatlantischen Oszillation ist die gleichzeitige
Versta¨rkung oder Abschwa¨chung von Islandtief und Azorenhoch wa¨hrend des Winters und
Fru¨hjahrs. Bei einem gro¨ßeren Druckgradienten spricht man von der positiven NAO-Phase,
oder umgekehrt kennzeichnet ein geringerer die negative Phase der NAO. Das Spektrum der
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Fluktuation der Druckdifferenz reicht von Tagen bis Jahrzehnten, wobei Umkehrungen oder
Aushebungen durchaus vorkommen ko¨nnen.
Die NAO geho¨rt zu den wenigen periodischen Vorga¨ngen in der Atmospha¨re, die in allen Mo-
naten pra¨sent ist. Allerdings ist sie vor allem im Winter stark ausgepra¨gt, da die Atmospha¨re
in Folge großer Temperaturgegensa¨tze zwischen Wasser und Atmospha¨re besonders aktiv ist.
In dieser Zeit erkla¨rt sie mehr als ein Drittel der gesamten nordatlantischen Variabilita¨t im
Bodenluftdruck (z.B. Osborn et al., 1999; Slonosky et al., 2000).
3.2.1.1 Die positive NAO-Phase
In der positiven Phase der NAO (Abbildung 3.14) versta¨rken sich sowohl das Islandtief als
auch das Azorenhoch. Der dementsprechend vergro¨ßerte Druckgradient fu¨hrt zu sta¨rkeren
zonalen Westwinden in den mittleren Breiten des Atlantiks, die mit der als Folge verbunde-
nen erho¨hten Zyklonenaktivita¨t fu¨r maritim-milden Winter u¨ber Europa bis nach Sibirien
(no¨rdlich 40◦N) sorgen (Hurrell, 1995; Osborn et al., 1999; Slonosky et al., 2000). Positi-
ve Temperatur- und Niederschlagsanomalien sind die Folge in dieser Region. Gleichzeitig
sind die Winter in Westgro¨nland und in der kanadischen Arktis sehr trocken und kalt, was
mit dem in Folge des versta¨rkten Islandtiefs auftretenden starken Nordwind verbunden ist.
Ebenfalls sind aufgrund des versta¨rkte Hochs u¨ber den Azoren und den damit geringeren
Zyklonen u¨ber dem Mittelmeerraum derartige mit abnormer Trockenheit verbundene Win-
terverha¨ltnisse zu beobachten. Auch der Osten Nordamerikas wird von der NAO beeinflusst,
so dass die von dem ausgepra¨gten subtropischen Hochdruckgebiet herantransportiere feuchte
Luft fu¨r feuchtere und mildere Winter im Su¨dwesten der USA sorgt.
Abb. 3.14: Folgen des positiven NAO-Index (Quelle: www.ifm-geomar.de).
3.2.1.2 Die negative NAO-Phase
In der negativen Phase der NAO (siehe Abbildung 3.15) verringert sich mit der Abschwa¨chung
sowohl des Islandtiefs als auch des Azorenhochs der Druckgegensatz zwischen beiden Regio-
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nen. Damit schwa¨chen sich die Westwinde ab und die im Gegensatz zur positiven NAO-Phase
erho¨hte Zyklonenaktivita¨t nimmt ebenfalls ab. Damit einhergehend wird weniger milde Luft
vom Atlantik nach Mitteleuropa transportiert, was in Hochdruckwetterlagen und damit kalt-
trockenen Wintern zum Ausdruck kommt. In der Labradorsee sind dagegen feuchte und milde
Winter die Konsequenz. Auch im Mittelmeerraum haben sich die Verha¨ltnisse mit feuchten
und milden Wintern aufgrund der vom Atlantik kommenden Westwinde weitestgehend um-
gekehrt. Die als Folge des relativ flachen Hochdruckgebietes u¨ber den Azoren wehenden
no¨rdlichen Winde bringen dem Osten der USA kalte und trockene Winter.
Abb. 3.15: Folgen des negativen NAO-Index (Quelle: www.ifm-geomar.de).
3.2.1.3 Der NAO-Index
Fu¨r vergleichende la¨ngerfristige Untersuchungen, wo die Abweichungen von langja¨hrigen
Mittelwerten im Mittelpunkt stehen, werden, wie beim ENSO-Pha¨nomen, Indizes entwik-
kelt, mit denen die Differenzen der Anomalien des Luftdruckes im Meeresniveau (engl. Sea
Level Pressure, SLP) vergleichbar werden. Da die einzelnen Druckzentren eine große Varia-
bilita¨t aufweisen, ist es fu¨r die Vergleichbarkeit der Studien notwendig, die SLP-Anomalien
zusa¨tzlich mit der Standardabweichung der Anomalien der betrachteten Zeitreihe zu nor-
mieren.





An zwei festen Standorten A und I, wobei einer u¨ber den Azoren (A) und der andere u¨ber Is-
land (I) liegt, wird die monatliche SLP-Anomalie PAA,I als Differenz des SLP-Monatsmittels
PMA,I und des langja¨hrigen Mittels PLA,I gebildet (PAA,I = PMA,I − PLA,I), und diese
dann mit der jeweiligen Standardabweichung σA,I normiert.
Aufgrund unterschiedlich benutzter Bezugspunkte existieren mehrere NAO-Indizes (siehe
z.B. Rogers (1984); Hurrell (1995, 2003)). Fu¨r das Azorenhoch werden die monatlichen SLP-
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Anomalien von den Standorten Ponta Delgada, Lissabon oder Gibraltar genutzt, fu¨r die
mit dem Islandtief verbundenen SLP-Anomalien von Stykkishomur oder Akureyri. Mit der
Verfu¨gbarkeit langer Datenaufzeichnungen (fu¨r Europa) bis in die fru¨hen 1820er ko¨nnen
Indizes unter Nutzung monatlicher SLP-Daten zeitlich weit zuru¨ck erstellt werden. In Ab-
bildung 3.16 ist der NAO-Index fu¨r die Wintermonate Januar, Februar, Ma¨rz dargestellt, als
Bezugspunkte dienen dabei Stykkisholmur und Lissabon.
Abb. 3.16: Der NAO-Index fu¨r das Wintermittel JFM (blaue Kurve) und ein 5 Jah-
resgleitmittel des NAO-Index (schwarze Kurve) von 1950 bis 2008; Quelle:
http://www.cpc.ncep.noaa.gov.
Hierbei werden starke Schwankungen von Jahr zu Jahr deutlich, aber auch la¨ngerfristige
Trends sind in der Abbildung 3.16 ersichtlich. Auffallend ist der Anstieg von negativen
Werten in den 1960er Jahren auf positive in den 1980er und 1990er Jahren. Einige Studien
zeigen, dass der Zusammenhang zwischen der NAO und dem Klima (Oberfla¨che) mit der
Zeit variiert (z.B. Osborn et al., 1999; Slonosky et al., 2001).
Mit Hilfe von Ein-Punkt-Korrelationen wurde die Struktur der NAO in der Tropospha¨re
defniert (Wallace und Gutzler, 1981). Die Struktur der NAO ist allerdings durch stations-
abha¨ngige Indizes nicht bestmo¨glichst wiedergegeben. Die Definition des sogenannten nord-
hemispha¨rischen Annularen Mode (engl. Northhemispheric Annular Mode, NAM ), welcher
u¨ber die fu¨hrende EOF des Bodendrucks definiert ist, beschreibt die Verlagerung der ge-
samten atmospha¨rischen Masse von den mittleren bis zu den hohen Breiten und umgekehrt
(Thompson und Wallace, 1998, 2000). Mit der EOF ist eine stark zonalsymmetrische Kom-
ponente verbunden, die aufgrund der Land-Meerverteilung in der Nordhemispha¨re auch eine
Wellenkomponente aufweist. Mit dieser Wellenkomponente sind Schwankungsmuster, vor al-
lem im Bereich u¨ber dem Nordatlantik, verbunden. Dieser regionale Anteil dru¨ckt sich in der
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NAO aus. Die fu¨hrende EOF wird auch fu¨r das nordhemispha¨rische Geopotentialfeld und
somit der NAM fu¨r verschiedene Ho¨hen berechnet. Dies ist auch als die Arktische Oszillation
(engl. Arctic Oscillation, AO) bekannt.
3.2.2 Die NAO in der Stratospha¨re
Wa¨hrend die dynamische Wirkung der Tropospha¨re auf die Stratospha¨re gut untersucht und
akzeptiert ist, wird die Frage der aktiven Rolle der Stratospha¨re diskutiert. Beobachtungen
und Modelle belegen, dass sowohl die Tropospha¨re die Stratospha¨re als auch die Stratospha¨re
die Tropospha¨re beeinflussen kann. Der Identifizierung der annularen Moden auf der Nord-
und Su¨dhemispha¨re folgten Korrelationsrechnungen dieser Moden in verschiedenen Ho¨hen.
Mitte der 1990er wurden statistische Untersuchungen bezu¨glich der Sta¨rke des Polarwir-
bels und den mit der NAO verbundenen Mustern in der Tropospha¨re durchgefu¨hrt (z.B.
Perlwitz und Graf, 1995). Sie identifizierten einen starken Polarwirbel mit NAO a¨hnlichen
positiven Anomalien in der Tropospha¨re und umgekehrt. Mit der Entdeckung des nordhe-
mispha¨rischen annularen Mode (NAM), wurde zu den bis dahin theoretischen U¨berlegungen
die ersten Beobachtungen hinsichtlich der Kopplung zwischen der Sta¨rke des Polarwirbels
und der tropospha¨rischen Variabilita¨t gemacht.
Baldwin und Dunkerton (1999) bildeten fu¨r 17 Ho¨henlevel den NAM-Index und untersuch-
ten somit die zeitliche Ho¨henentwicklung der NAM-Muster. Auch sie stellten ein abwa¨rts
propagierendes des NAM-Muster von der niedrigen Stratospha¨re in die Tropospha¨re fest.
Mit Konzentration auf den hier untersuchten nordhemispha¨rischen Winter sind die Arbei-
ten von Thompson und Wallace (2000), sowie Ambaum und Hoskins (2002) zu nennen. Die
signifikanten Korrelationen zwischen dem Annularen Mode am Erdboden und dem strato-
spha¨rischen Annularen Mode, wobei ersteres u¨ber den SLP, zweiteres u¨ber den Polarjet defi-
niert wird, zeigen, dass eine A¨nderung des stratospha¨rischen Polarjets mit den A¨nderungen
des tropospha¨rischen NAM verbunden ist.
Das Abwa¨rtswandern von geopotentieller Ho¨he und zonalen Wind Anomalien wurde schon
von Kodera et al. (1990) und nachfolgend mit der NAM-Analyse von Baldwin und Dunkerton





4.1 Das Klimamodell ECHAM5
Das Anfang der 1990er Jahre entwickelte allgemeine Zirkulationsmodell ECHAM5, wird hier
kurz vorgestellt.
Wa¨hrend der dynamische Kern von ECHAM auf das operationell arbeitende (spektrale)
Wettervorhersagemodell des Europa¨ischen Zentrums fu¨r mittlelfristige Wetterprognosen in
Reading/UK (engl. European Centre for Medium-Range Weather Forecast, ECMWF ) zuru¨ck-
geht (Simmons et al., 1989), wurden die no¨tigen umfangreichen Parametrisierungen, welche
den speziellen Anforderungen der numerischen Klimamodellierung und -vorhersage angepasst
wurden, am Max-Planck-Institut fu¨r Meteorologie (MPI-M) in Hamburg entwickelt. Daraus
ergibt sich der Name des Modells ECHAM. Das Klimamodell wird regelma¨ßig u¨berarbeitet
und befindet sich mittlerweile (seit 2004) in seiner 5. Generation (ECHAM5), welche auch
fu¨r diese Arbeit genutzt wurde (Roeckner, 2003; Roeckner et al., 2006; Manzini et al., 2006).
Das spektrale Modell ECHAM5 basiert auf den hydro-thermodynamischen Grundgleichun-
gen (Abschnitt 2.3) mit den prognostischen Variablen Vorticity (Vertikalkomponente der
Wirbelsta¨rke), Divergenz, Temperatur, Bodenluftdruck, spezifische Feuchte und Mischungs-
verha¨ltnisse des Wasserdampfes und des Wolkenwassers. Vergleichbar mit seinen Vorga¨ngern
ECHAM1 bis ECHAM4 (Roeckner et al., 1992, 1996) wird mittels einer Reihenentwicklung
spha¨rischer harmonischer Funktionen (Kugelfla¨chenfunktionen) die Dynamik aus Vorticity,
Divergenz, Temperatur und Bodendruck in der Horizontalen spektral berechnet. Die pro-
gnostischen Gleichungen fu¨r die spezifische Feuchte und die Wolkenkomponenten werden
aus den aus Vorticity und Divergenz abgeleiteten Windfeldern im Gitterpunktraum berech-
net. Vom Modell nicht auflo¨sbare Prozesse, z.B. der Strahlungstransfer, mu¨ssen mit Hilfe
von empirischen oder physikalischen Ansa¨tzen parametrisiert werden. Diese Parametrisie-
rungen beruhen auf detaillierten Beobachtungen und hochaufgelo¨sten Prozessmodellstudien.
Mit Hilfe einer Fourier-Transformation wird der Spektral- und Gitterpunktsraum verbunden.
Mit Tabelle 4.1 wird ein kurzer U¨berblick u¨ber die prognostischen Variablen und parametri-
sierten Prozesse im ECHAM5-Modell gegeben.
Die horizontale Auflo¨sung des Modells wird durch die sogenannte Dreiecksabschneidung
(engl.: Triangular Truncation, T) bestimmt. Sobald Wellenzahlen im Spektralraum gro¨ßer
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→ kurzwellig: Fouquart und Bonnel (1980)
→ langwellig:
”
Rapid Radiative Transfer Model“
(RRTM) (Mlawer et al., 1997)





Tab. 4.1: Prognostische Variablen und parametrisierte Prozesse im ECHAM5-Modell.
als ein bestimmter Grenzwert sind, werden diese abgeschnitten, wobei dies in ECHAM5 je
nach Option bei einer Wellenzahl von T21, T31, T42, T63, T85, T106 oder T159 geschieht.
Bei den in dieser Arbeit analysierten Datensa¨tzen wurde eine horizontale Auflo¨sung von T31
verwendet. Fu¨r die physikalischen Parametrisierungen ist es notwendig, die Variablen im
Gitterpunktsraum zur Verfu¨gung zu stellen. Dafu¨r werden die Kugelfla¨chenfunktionen mit
jedem Zeitschritt auf ein Gauß’sches Gitter und zuru¨ck transformiert. Das entsprechende
La¨ngen-Breiten Gitter weist fu¨r T31 eine Gittermasche von 3, 75◦ × 3, 75◦ bzw. 96 La¨ngen-
und 48 Breitengrade auf. Dies fu¨hrt zu einem meridionalen sowie zonalen Gitterpunktabstand
von ca. 417 km am A¨quator, wobei der zonale Gitterabstand aufgrund der Konvergenz der
Meridiane polwa¨rts immer weiter abnimmt und z.B. bei einer Breite von 60◦ nur noch etwa
200 km betra¨gt.
Die vertikale Auflo¨sung wird durch Sigma-Koordinaten, genauer durch ein hybrides σ-p-
Koordinaten-System beschrieben (σ = relativer Luftdruck bezogen auf den Bodenluftdruck,
p = Luftdruck) (Simmons und Burridge, 1981; Simmons und Stru¨fing, 1981). Ein σ-p-Ko-
ordinaten-System wird durch folgende Gleichung bestimmt:
pk = Ak +Bkps, (4.1)
wobei pk in Pascal [Pa] der Luftdruck der Schicht k = 0, 1, ..., n ist und ps der Bodenluftdruck
in [Pa] ist, A und B sind Konstanten. Fu¨r den Grenzfall A = 0 liegen reine σ-Koordinaten,
im Fall B = 0 reine p-Koordinaten vor. Der Vorteil dieses hybriden σ-p-Koordinaten-Systems
liegt in der Beru¨cksichtigung der Orographie. Wa¨hrend die Koordinaten an der Oberfla¨che
4. Modell und Datensa¨tze 47
der Topographie folgen, gehen sie mit zunehmender Ho¨he langsam in konstante Druckschich-
ten u¨ber (Abbildung 4.1). In der planetaren Grenzschicht wird die ho¨chste Auflo¨sung erzielt.
Die Druckdifferenz zweier u¨bereinander liegenden Schichten betra¨gt maximal 10 hPa, die
vertikale Auflo¨sug nimmt mit der Ho¨he allma¨hlich ab.
Abb. 4.1: Schematische Darstellung der vertikalen Auflo¨sung von ECHAM im hybriden σ - p -
Koordinatensystem mit 19 vertikalen Schichten (Roeckner et al., 1992).
In dieser Arbeit wird zum einen die Standardversion des ECHAM5 mit 19 vertikalen Schich-
ten (engl. Layer, L) verwendet und zum anderen die Mittelatmospha¨ren-Version mit 39 Schich-
ten (Manzini et al., 2006). Die nun gegebene Obergrenze ist fu¨r 39 Schichten auf 0.01 hPa
gegenu¨ber der Obergrenze von 10 hPa bei 19 vertikalen Schichten gestiegen. Dabei glei-
chen sich diese mit der Ho¨he ungleichma¨ßig verteilten Schichten bis in ein Druckniveau von
500 hPa (Abbildung 4.2). (Der gro¨ßte vertikale Auflo¨sungsgewinn wird somit in der oberen
Tropospha¨re und der unteren Stratospha¨re erreicht). Fu¨r die Standardversion (L19) reicht
der vertikale Gitterpunktabstand von 1 km in der unteren Tropospha¨re u¨ber 1,5 km in der
mittleren Tropospha¨re bis 2 km nahe der Tropopause. Die mit 39 Schichten Mittelatmo-
spha¨renversion weist eine vertikale Auflo¨sung von ca. 1,5 km in der unteren Stratospha¨re auf
und nimmt mit der Ho¨he bis zur Modellobergrenze auf ca. 6-7 km ab.
Die zeitliche Auflo¨sung des Modells ist gema¨ß dem
”
Courant-Friedrichs-Levy-Kriterium“
(CFL-Kriterium) von der ra¨umlichen Auflo¨sung abha¨ngig. So mu¨ssen bei einer ho¨heren
(engeren) Horizontal- und Vertikalauflo¨sung die Zeitschritte zur Berechnung der Variablen
dementsprechend (proportional) verringert werden (Trenberth, 1992). Fu¨r die T31L19 Ver-
sion betra¨gt somit der Zeitschritt 40 Minuten, fu¨r die T31L39 Version nur 25 Minuten.
Ein vergleichender U¨berblick u¨ber die ra¨umliche und zeitliche Auflo¨sung der ECHAM-
Modellversionen wird mit Tabelle 4.2 gegeben.
Zu den eingangs kurz erwa¨hnten Parametrisierungen geho¨rt unter anderem der Strahlungs-
transport. Der kurzwellige Strahlungstransfer, welcher unabha¨ngig vom Zeitschritt und der
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T31L19 3, 75◦×3, 75◦ ca. 417 km 19 Schichten 10 hPa (30 km) ∆t = 40 Minuten
T31L39 3, 75◦×3, 75◦ ca. 417 km 39 Schichten 0.01 hPa (80 km) ∆t = 25 Minuten
Tab. 4.2: U¨berblick u¨ber die ra¨umliche und zeitliche Auflo¨sung der ECHAM-Modellversionen.
Auflo¨sung alle 2 Stunden berechnet wird, folgt dem von Fouquart und Bonnel (1980) und
der langwellige dem
”
Rapid Radiative Transfer Model“ (RRTM) (Mlawer et al., 1997). Im
kurzwelligen Bereich gibt es 4, im langwelligen Bereich 16 Banden (Morcrette et al., 1998).
Fu¨r die Berechnung des Strahlungstransportes sind Profile unter anderem von Aerosolen
und aktiven Gasen wie CO2, CH4 und N2O erforderlich. CO4, N2O, Treibhausgase und
CFCs sind mit einem konstanten Mischungsverha¨ltnis vorgeschrieben. Ozon ist als Funk-
tion von Monat, Breite und Ho¨he durch die zonalgemittelte monatliche Klimatologie nach
Fortuin und Kelder (1998) gegeben, welche auf einem Zeitraum von 1980-1991 basiert. CO4
und N2O weisen in der Mittelatmospha¨renversion ein vorgeschriebenes vertikales Profil auf,
welches in der Stratospha¨re ein abnehmendes Mischungsverha¨ltnis aufweist. Aerosolvertei-
lungen folgen Tanre et al. (1984).
Die
”
sub-skaligen“ orographischen Parametrisierungen folgen den von Lott und Miller (1997)
und Lott (1999), dabei werden zwei Mechanismen unterschieden. Zum einen der Impulstrans-
port von der Erde an die Atmospha¨re durch orographisch angeregte Schwerewellen, zum an-
deren die Da¨mpfung von
”
sub-skaligen“ Bergen, wenn die Luft in unteren Schichten geblockt
wird. Wa¨hrend die Ausbreitung und Dissipation der orographischen Wellen der Formulie-
rung von Palmer et al. (1986) folgt, geht der
”
sub-skalige“ orographische Wellenantrieb auf
Lott (1999) zuru¨ck.
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Ausschließlich die Mittelatmospha¨renversion von ECHAM5 betreffend gibt es eine zusa¨tzliche
Parametrisierung fu¨r ein kontinuierliches Spektrum von Schwerewellen, die nicht am Erd-
boden angeregt werden, d.h. nicht-orographischen Ursprungs sind. Diese basiert auf der
”
Doppler Spread Theory“, der Ausbreitung und Dissipation des Schwerewellenspektrums
nach Hines (1997). Die Standardversion von ECHAM verwendet dagegen fu¨r die Dissipation
von aufwa¨rtswandernden Wellen die
”
Rayleigh Friction”.
4.2 Der ERA-40 Datensatz
Zum Vergleich der Modelldaten mit Beobachtungsdaten wird der 2003 am ECMWF (in Zu-
sammenarbeit mit vielen anderen Instituten) erstellte und fu¨r urspru¨nglich 40 Jahre geplante
ECMWF-Reanalyse-Datensatz (ERA-40) genutzt (Uppala et al., 2005).
Der ERA-40-Datensatz stellt Reanalyse-Daten bereit, die, mit einer Periode von September
1957 bis August 2002, 45 Jahre meteorologische Beobachtungen umfassen. Dabei wurde das
u¨ber die gesamte Analyse im Vergleich zum ERA-15 Datensatz verbesserte Assimilationsver-
fahren konstant gehalten. Ein Atmospha¨rendatenassimilationsverfahren umfasst verschiede-
ne Schritte, in denen mit Hilfe eines GCMs Hintergrundinformationen mit Beobachtungen
kombiniert werden, um bestmo¨gliche Analysen durch Lo¨sung der primitiven Gleichungen
zu erstellen. Fu¨r die ERA-40-Analysen kommt das dreidimensionale variationelle (3D-VAR)
Datenassimilationsverfahren zum Einsatz, welches Messdaten aus dem Zeitraum [tn − 3h,
tn + 3h] verwendet und diese zum Zeitpunkt tn als beobachtet ansieht. Der 45-ja¨hrige Da-
tensatz basiert auf unterschiedlichen Beobachtungssystemen. So dienten bis 1973 vor allem
Radiosondenaufstiege und Ballonflu¨ge als Grundlage zum Erstellen der Assimilationssdaten.
Diese beinhalten Messungen von Wind, Temperatur und Feuchte. Aber auch Beobachtungen
von Bodenstationen, wie die von Landstationen und Schiffsmeldungen, lieferten die no¨tigen
Daten. In den 1990er Jahren vermehrten sich die Temperatur- und Windmessungen durch
entsprechende Flugzeuge und geostationa¨re Satelliten. Fu¨r die Su¨dhemispha¨re waren drif-
tende Ozeanbojen eine alternative Erga¨nzung fu¨r bodennahe Beobachtungen. In den 1990er
Jahren vermehrten sich die Temperatur- und Windmessungen durch entsprechende Flugzeu-
ge und geostationa¨re Satelliten. Weitere Details hinsichtlich der Gewinnung von Beobach-
tungsdaten finden sich in Uppala et al. (2005).
Bei der Datenassimilation wurden fu¨nf simultane La¨ufe erstellt, die die Zeitra¨ume September
1957 bis April 1973, Mai 1973 bis Mai 1985, Juni 1985 bis Juni 1986, Juli 1986 bis Januar
1989 und Februar 1989 bis August 2002 abdecken. Dabei entstanden Unstetigkeiten, die
sich aus der numerischen Inkonsistenz an den U¨berga¨ngen der einzelnen La¨ufe ergaben.
Die Assimilationsdaten wurden alle 6 Stunden zu den Terminen 0 UTC, 6 UTC, 12 UTC
und 18 UTC global ausgelagert und umfassen den somit gewonnenen ERA-40 Datensatz.
Verfu¨gbar sind damit ta¨gliche Daten und Monatsmitteldaten, die auf den zum Termin 0 UTC
gemittelten ta¨glichen Daten beruhen.
Der ERA-40-Datensatz hat eine spektrale Auflo¨sung von T159, wobei die Daten auf ein
La¨nge-Breite-Gitter mit einer Auflo¨sung von ungefa¨hr 1, 125◦ interpoliert werden. Dies ent-
spricht somit im reduzierten Gaußschen System einem Gitterpunktsabstand von ca. 125 km
50 4.2 Der ERA-40 Datensatz
Abb. 4.3: Darstellung der 60 Schichten des ERA-40 Datensatzes.
am A¨quator (Hortal und Simmons, 1991; Courtier und Naughton, 1994). Die vertikale Auf-
lo¨sung weist 60 hybride Schichten auf, womit im Gegensatz zu den ERA-15 Daten, deren
vertikale Auflo¨sung noch bei 31 vertikalen Schichten lag, die Stratospha¨re und die untere
Mesospha¨re aufgelo¨st sind. Damit resultiert nun im Vergleich zu 10 hPa fu¨r ERA-15 eine
oberste Schicht bei 0,1 hPa, was einer Ho¨he von ca. 64 km entspricht. Hierzu gibt Tabelle
4.3 einen U¨berblick. 23 Standarddrucklevel werden fu¨r die Datennutzer zur Verfu¨gung ge-
stellt. Wie schon im ECHAM-Modell sind die Schichten der Orographie angepasst, was eine









T159L60 ca. 1, 125◦ ×
1, 125◦
ca. 125 km 60 Schichten 0.01 hPa (64 km) ∆t = 40 Minuten
Tab. 4.3: U¨berblick u¨ber die ra¨umliche und zeitliche Auflo¨sung der ERA-40 Daten.
ERA-40 besitzt im Vergleich zu den NCEP/NCAR Reanalyse-Daten eine ho¨here vertikale
Auflo¨sung (Kalnay et al., 1996) und ist somit fu¨r diese Arbeit der bestmo¨gliche Datensatz.
Im Hinblick auf die Dynamik der Stratospha¨re wird die QBO im Gegensatz zur hier verwen-
deteten Version des ECHAM-Modells gut repra¨sentiert, obwohl diese mit der Nutzung des
3D-Var Datenassimilationsverfahrens zu stark ist (van Noije et al., 2004).
Weitere Details des ERA-40 Datensatzes werden in Uppala et al. (2005) bereitgestellt.
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4.3 Verwendete Datensa¨tze
In dieser Arbeit geht es neben dem Einfluss von ENSO auf das Klima in Nordeuropa wa¨hrend
des Winters auch um den Vergleich der zwei genutzten Modellversionen des Klimamodells
ECHAM5, wobei der Rolle einer vollsta¨ndig aufgelo¨sten Stratospha¨re besondere Aufmerk-
samkeit zukommt.
Den Modellergebnissen fu¨r das
”
hohe Rand“ Modell liegen fu¨nf Simulationen zugrunde.
Dabei umfasst der erste Lauf eine Periode von 106 Jahren (1990 bis 2005) und die anderen 4
La¨ufe repra¨sentieren den Zeitraum 1950 bis 2005. Mit dem
”
niedrigen Rand“ Modell stehen
sechs Simulationen von 1900 bis 1998 zur Verfu¨gung. Der ERA-40 Datensatz umfasst den
Zeitraum 1957 bis 2002. Aufgrund der uneinheitlichen Datensatzla¨ngen wird die ENSO-
Auswertung dieser Arbeit auf die Winter der Jahre 1957/58 bis 1997/98 beschra¨nkt.
Durchgefu¨hrte La¨ufe Auswertungszeitraum
T31L19 6x 1900 - 1998 1957-1998
T31L39 1x 1900 - 2005 1957-1998
4x 1950 - 2005 1957-1998
T159L60 1957 -2002 1957-1998




In diesem Kapitel werden die Modellklimatologien der T31L19 und T31L39 Modellversionen
pra¨sentiert, sowie mit Beobachtungsdaten verglichen. Dabei wird sich auf die die atmo-
spha¨rische Zirkulation charakterisierenden Variablen, wie z.B. die zonale Temperatur und
den zonalen Wind konzentriert und sich auf die jeweils fu¨r den hemispha¨rischen Winter
repra¨sentativen Monate Januar und Juli beschra¨nkt. Eine wichtige Rolle bei der strato-
spha¨rischen Winterzirkulation der Nordhemispha¨re spielt die zwischenja¨hrliche Variabilita¨t,
die anschließend anhand der Nordpoltemperatur sowie dem zonalen Wind in 60◦N sowohl
fu¨r das Modell als auch zum Vergleich fu¨r die Beobachtungen dargestellt werden. Mit der
Betrachtung der fu¨r jeden Datensatz charakterisierenden Standardabweichung des zonalen
Windes soll zusa¨tzlich die Unterschiede in der Variabilita¨t gezeigt werden.
5.1 Temperatur und Wind
In der Abbildung 5.1 ist die zonal gemittelte Temperatur fu¨r die Modellversionen T31L19
sowie T31L39 im Januar (links) und Juli (rechts) gezeigt. Zum Vergleich wird die SPARC-
Klimatologie herangezogen, die von UKMO-Analysen + UARS (HALOE, HRDI) eine Tem-
peratur- und Windklimatologie fu¨r 1992 bis 1997 (siehe Abbildung 2.5).
Im Januar ist fu¨r L39 eine mit bis zu −70◦C kalte untere und mittlere Stratospha¨re in den
hohen Breiten der Winterhemispha¨re gegeben. Fu¨r das L19 sind mit −80◦C noch etwas
tiefere Temperaturen in gleichen Bereichen vorherrschend. Gleichzeitig zeigt sich in beiden
Modellversionen eine kalte tropische Tropopause mit einem Minimum von −80◦C. Die in der
L19-Version nicht dargestellte Stratopause der Sommerhemispha¨re, ist in der L39-Version mit
maximalen Werten von 0◦C in den hohen bis mittleren Breiten vergleichbar warm und zieht
sich bis zum Winterpol, wo sie Werte von −20◦C aufweist. Die SPARC-Klimatologie weist
a¨hnlich zum L39-Modell Werte von −70◦C in der mittleren winterlichen polaren Stratospha¨re
auf. Gleichzeitig ist die tropische Tropopause mit −70◦C und su¨dhemispha¨rische Stratopause
ist mit 10◦C wa¨rmer als im Modell.
Die Juli-Klimatologie la¨sst eine im Vergleich zum Januar ka¨ltere Winterstratospha¨re der
Su¨dhemispha¨re erkennen. Wa¨hrend fu¨r L39 ein Minimum von −80◦C in den hohen Breiten
deutlich wird, erreicht dieses fu¨r L19 sogar minimale Werte von −90◦C. Die mit −70◦C
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bzw. −80◦C fu¨r L19 bzw. L39 kalte tropische Tropopause befindet sich in etwa 100 hPa,
wobei das Ka¨ltegebiet im Vergleich zum Januar weniger weit ausgedehnt ist. Eine auch im
Juli mit −70◦C wa¨rmere tropische Tropopause zeigt sich fu¨r die SPARC-Klimatologie. Das
winterliche Minimum von −90◦C in der Stratospha¨re besta¨tigt die Juli-Modellklimatologie
hinsichtlich einer ka¨lteren Stratospha¨re der winterlichen Su¨dhemispha¨re.
Abb. 5.1: Klimatologie der zonal gemittelten Temperatur fu¨r Januar (links) und Juli (rechts) im
Breiten-Ho¨hen-Schnitt. Fu¨r L19 (oben) wurden die Daten 1953-1998, fu¨r L39 (unten)
1953-2005 genutzt. Der Isolinienabstand betra¨gt 10◦C.
Entsprechend den Temperatur-Klimatologien sind in Abbildung 5.2 die Wind-Klimatologien
dargestellt. Der beobachtete zonal gemittelte zonale Wind kann unter der Annahme des
geostrophischen Gleichgewichts (Abschnitt 2.3) abgeleitet werden, wobei in a¨quatorialen
Breiten der Wind mit Hilfe der thermischen Windbilanz abgeleitet wird.
In der Januar-Klimatologie werden die in der Winterhemispha¨re die ganze Tropo-, Strato-
und Mesospha¨re beherrschenden Westwinde deutlich, welche in den Tropen in Ostwinde
u¨bergehen und sich in der sommerlichen Su¨dhemispha¨re in der unteren Stratospha¨re fort-
setzen. Der fu¨r die Winterhemispha¨re stratospha¨rische Strahlstrom erreicht mit Werten bis
40 m/s in etwa 30◦N und 0,1 hPa sein Maximum, was aufgrund des Modeloberrands nur in
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der L39-Version feststellbar ist. Der gleichzeitige Ostwind in der Sommerhemispha¨re zeigt
Werte bis -70 m/s in etwa 1 hPa und 30◦S. Dies ist in guter U¨bereinstimmung zur SPARC-
Klimatologie, wobei der stratospha¨rische Strahlstrom weiter no¨rdlich liegt. Sowohl im L39-
Modell als auch in den Beobachtungen ist eine a¨quatorwa¨rtige Neigung des stratospha¨rischen
Strahlstroms mit der Ho¨he zu sehen.
Im Juli sind die tropospha¨rischen Strahlstro¨me mit etwa 40 m/s in der Nordhemispha¨re
und 30 m/s in der Su¨dhemispha¨re ungefa¨hr 10 m/s sta¨rker gegenu¨ber denen in der SPARC-
Klimatolgie (siehe Abbildung 2.6). In den Tropen gehen die Westwinde in Ostwind u¨ber,
welche sich in der sommerlichen Su¨dhemispha¨re in der unteren Stratospha¨re fortsetzen. Im
Juli wird die Umkehrung der Zirkulation auf der Nordhemispha¨ren deutlich. Statt den die
Nordhemispha¨re u¨ber die ganze Ho¨he bestimmenden Westwinden, werden diese oberhalb der
tropospha¨rischen Strahlstro¨me durch Ostwinde abgelo¨st. In der Winterhemispha¨re dagegen
setzen sich die Westwinde weiter nach oben fort und zeigen zur SPARC-Klimatologie mit
80 m/ im Vergleich zu 90 m/s schwa¨chere Maximalwerte.
Abb. 5.2: Klimatologie des zonal gemittelten zonalen Windes fu¨r Januar (links) und Juli (rechts)
im Breiten-Ho¨hen-Schnitt. Fu¨r L19 (oben) wurden die Daten 1953-1998, fu¨r L39 (unten)
1953-2005 genutzt. Der Isolinienabstand betra¨gt 10 m/s.
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5.2 Zwischenja¨hrliche Variabilita¨t
Im Abschnitt 2.6.1 wurde schon auf die die Stratospha¨re kennzeichnende zwischenja¨hrliche
Variabilita¨t des nordhemispha¨rischen Winters eingegangen. In diesem Unterkapitel wird nun
anhand der in 10 hPa dargestellten Nordpoltemperatur sowie dem zonalen Wind in 60◦N die-
se aufgezeigt. Dabei ist erstere ein Ausdruck fu¨r die Stratospha¨renerwa¨rmungen (Abschnitt
2.6) und mit letzterer Kenngro¨ße wird die beim Zusammenbruch des Polarwirbels auftretende
Zirkulationsumkehr beschrieben. Ein Vergleich zwischen den Daten der Modelversion T31L39
und den aus Beobachtungen abgeleiteten FUB-Analysen soll gleichzeitig zeigen, inwiefern
Modell und Beobachtungen u¨bereinstimmen. Der Vergleich von der Nordpoltemperatur und
vom zonalen Wind beschra¨nkt sich auf die L39-Modellversion und die FUB-Analysen, da
die L19-Modellversion bei 10 hPa den Modelloberrand hat, was zur Beeinflussung der simu-
lierten Variabilita¨t fu¨hren ko¨nnte. Desweiteren werden beide Modellversionen mit Hilfe der
Standardabweichung auf ihre simulierte Variabilita¨t untersucht.
5.2.1 Nordpoltemperatur
In Abbildung 5.3 wird die ta¨gliche Nordpoltemperatur in 10 hPa fu¨r die Monate November
bis April bzw. Mai von den FUB-Analysen mit dem L39-Modell verglichen. Fu¨r die Berliner
Daten (FUB-Analysen), die mit einem Zeitraum von Juli 1958 bis Juli 2001 eine sehr lange
Analysezeitreihe von Radiosondenmessungen in der NH-Stratospha¨re zur Verfu¨gung stellen,
werden die in 10 hPa verfu¨gbaren Daten von 1965/66 bis 1999/2000 verwendet.
Der November ist in den Beobachtungen im Vergleich zu den darauf folgenden Monaten
nicht sehr variabel. Wa¨hrend in den Beobachtungen in diesem Monat Nordpoltemperatu-
ren von −62◦C bis −75◦C auftreten, zeigt das Modell Werte von −35◦C bis −68◦C. Der
November ist im Modell wa¨rmer und variabler (Abbildung 5.3). Ab Mitte Dezember steigt
die Schwankungsbreite und somit die Variabilita¨t sprunghaft an. Bis Mitte Februar sind
schwankende Werte von −85◦C bis −5◦C in den Beobachtugen erkennbar, danach steigt die
Temperatur im Mittel auf −70◦C bis −5◦C im Februar und −50◦C bis −25◦C Ende April
an. Die Schwankungsbreite im Modell ist a¨hnlich stark, allerdings ist diese im Fru¨hwinter
sowie Fru¨hjahr ausgepra¨gter.
5.2.2 Zonaler Wind
Mit großen Stratospha¨renerwa¨rmungen sind Zirkulationsumkehrungen verbunden, d.h. statt
den Westwinden im Winter treten dann Ostwinde auf (Abschnitt 2.6). In Abbildung 5.4
wird die damit zum Ausdruck kommende Variabilita¨t im zonalen Wind in 60◦N und 10 hPa
dargestellt. Die Nulllinie kennzeichnet dabei den Wechsel von West- zu Ostwinden. Auch
hier wird deutlich, dass der November und der April im Modell variabler sind als in den
Beobachtungen. Dies bedeutet, dass im Modell ein spa¨terer Zusammenbruch des Polarwirbels
und damit eine spa¨tere Umkehr von der Winter- zur Sommerzirkulation auftritt als in den
Beobachtungen. Insgesamt fa¨llt der November mit schwa¨cheren Winden bzw. Ostwinden (-20
bis 35 m/s) im L39-Modell gegenu¨ber den Beobachtungen (18 bis 35 m/s) auf.
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Abb. 5.3: Ta¨gliche Nordpoltemperatur [◦C] fu¨r 10 hPa. Links: FUB-Analysen fu¨r die Monate Nov-
April 1965/66-1999/2000. Rechts: L39-Modelldaten fu¨r die Monate Nov-Mai 1950/51-
2004/05 (von Kru¨ger (2008) zur Verfu¨gung gestellt).
Abb. 5.4: Zonal gemittelter Wind in 60◦N [m/s] fu¨r 10 hPa. Links: FUB-Analysen fu¨r die Mo-
nate Nov-April 1965/66-1999/2000. Rot und gru¨n markiert sind die Jahre mit Vulkan-
ausbru¨chen. Rechts: L39 Modelldaten fu¨r die Monate Nov-Mai 1950/51-2004/05 (von
Kru¨ger (2008) zur Verfu¨gung gestellt).
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5.2.3 Standardabweichung
In Abbildung 5.5 ist die Standardabweichung des zonal gemittelten zonalen Windes fu¨r die
30 hPa Druckfla¨che gezeigt. Es werden die klimatologischen Mittel jeden Monats berechnet
und von Januar bis Januar fu¨r die beiden Modellversionen L39 und L19 sowie den Beo-
bachtungsdatensatz ERA40 dargestellt und miteinander verglichen. Fu¨r letztere werden drei
Maxima deutlich. Besonders eine u¨ber das ganze Jahr auffa¨llig erho¨hte Variabilita¨t in den
Tropen ist erkennbar, deren Maximum in den Monaten Juni bis Oktober auftritt. Mit die-
ser hohen Standardabweichung ist die zumeist im Nordsommer auftretende Umstellung der
QBO verbunden (Naujokat, 1986; Baldwin et al., 2001). Dabei kehrt sich etwa alle 2 Jahre
der Wind von West- auf Ostwind um (Abschnitt 2.6.1.1). Ein weiteres Maximum wird in den
hohen Breiten der Nordhemispha¨re von Oktober bis Mai ersichtlich, welches Ausdruck der ho-
hen zwischenja¨hrlichen Variabilita¨t im Nordwinter ist. Mit dieser sind die plo¨tzlichen großen
Stratospha¨renerwa¨rmungen verbunden, die eine Umkehr des zonalen Windes auf Ostwind
no¨rdlich von 60◦N zur Folge haben (Abschnitt 2.6). Der Sommer weist dagegen auf der je-
weiligen Hemispha¨re eine geringe Schwankungsbreite auf. Im Su¨dwinter ist entsprechend das
dritte Maximum erkennbar. Aufgrund der im Vergleich zur Nordhemispa¨re gleichma¨ßigeren
Landmassenverteilung und damit schwa¨cheren Wellenanregung durch die Orographie, zeigt
dieses Maximum geringere Werte.
In den Modellversionen fehlt das Maximum in den Tropen, da sich die QBO im ECHAM5
L19- und L39-Modell nicht von selbst einstellt. In der Nordhemispha¨re wird in der L39-
Version eine zu den Beobachtungen a¨hnlich erho¨hte Variabilita¨t simuliert. Diese erstreckt
sich allerdings im L39 von September bis Mai, was eine fru¨here Formation des Polarwir-
bels und einen spa¨teren Zusammenbruch, d.h. eine Umkehr von der Winter- auf die Som-
merzirkulation, mit sich bringt. Im su¨dhemispha¨rischen Winter zieht sich ab Juni von den
mittleren Breiten bis in die hohen Breiten im Dezember ein weiteres Band erho¨hter Stan-
dardabweichung. Dieses erreicht im Gegensatz zu den Beobachtungen erst maximale Werte
von 9 m/s im November (einen Monat spa¨ter). In der L19-Version sind die Maxima der





Es konnte insgesamt gezeigt werden, dass die Modellklimatologie bis auf kleine Abwei-
chungen gut mit den Beobachtungen u¨bereinstimmen. Das Ka¨ltepolproblem tritt nicht auf
(Roeckner et al., 2006). Das L39-Modell zeigt im Vergleich zu den Beobachtungen eine star-
ke Variabilita¨t in der Stratospha¨re im November und im April, was Auswirkungen saisonal
bedingten Wechselwirkungen haben ko¨nnte. Die geringe Standardabweichung in der tro-
pospha¨rischen Stratospha¨re ist auf die fehlende QBO in den Modellversionen zuru¨ckzufu¨hren.
Die im L19-Modell verwendetet
”
Rayleigh Friction“ bringt die im Vergleich zum L39-Modell
geringere winterliche Variabilita¨t hervor.
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Abb. 5.5: Standardabweichung des zonal gemittelten zonalen Windes [m/s] in 30 hPa fu¨r ERA40
(oben), L39 (mitte) und L19 (unten).

Kapitel 6
ENSO und NAO Einfluss in ECHAM5
In der vorliegenden Arbeit wird der ENSO-Einfluss auf den NH-Winter mit Hilfe des allge-
meinen Atmospha¨renmodells ECHAM5 untersucht. Da das Modell nicht mit einem Ozean-
modell gekoppelt ist, welches die physikalischen Prozesse fu¨r ein ENSO-Ereignis repra¨-
sentierten, dienen beobachtete SSTs als untere Randbedingung. In diesem Kapitel wird
zuna¨chst anhand derer die Einteilung der ENSO-Phasen und die Berechnung der ENSO-
Anomalien durchgefu¨hrt. Fru¨here Arbeiten mit GCMs (Blackmon et al., 1983; Hamilton,
1995; May und Bengtsson, 1996) zeigen, dass die ENSO-Telekonnektionen durch derartige
GCMs aufgelo¨st werden. In diesem Kapitel werden die ENSO-Telekonnektionsmuster in der
Tropospha¨re und insbesondere in der Stratospha¨re untersucht. Ziel ist es dabei, den Einfluss
der vertikalen Auflo¨sung im ECHAM5 Modell sowie die Bedeutung einer vollsta¨ndig im Mo-
dell aufgelo¨sten Stratospha¨re im Vergleich zu Beobachtungsdaten zu analysieren. Abschlies-
send wird der NAO Einfluss speziell auf die Stratospha¨re im ECHAM5 Modell untersucht.
(Kapitel 7).
6.1 Einteilung der ENSO-Phasen
Die herangezogenen Modell- sowie Beobachtungsdaten fu¨r die geopotentielle Ho¨he, die Tem-
peratur, den Bodendruck und den zonalen Wind werden mit Hilfe des in Abschnitt 3.1.3
eingefu¨hrten Nin˜o 3.4-Index in die entsprechenden El Nin˜o und La Nin˜a Ereignisse ein-
geteilt. Danach muss ein 5-monatiger Durchschnitt der SST-Anomalien in der Nin˜o 3.4
Region den Schwellwert von ±0.4◦C fu¨r mindestens 6 aufeinanderfolgende Monate, wobei
die Wintermonate enthalten sein sollten, u¨bertreffen (Trenberth, 1997). In anderen Ar-
beiten definierte man sich die entsprechenden Ereignisse fu¨r eine Abweichung von 0, 75◦C
(Garfinkel und Hartmann, 2007) von mindestens 1 Standardabweichung (Sassi et al., 2004)
oder zog sich die Anzahl von Fa¨llen mit den gro¨ßten Abweichungen heraus (Manzini et al.,
2006). Aus den hier zugeho¨rigen Ereignissen werden jene fu¨r El Nin˜o ausgesucht, die zusa¨tzlich
fu¨r mindestens 4 Monate±1 Standardabweichung und mehr abweichen, um ein mo¨glichst kla-
res Signal zu erhalten. Damit genu¨gend La Nin˜a Ereignisse fu¨r die Berechnung zur Verfu¨gung
stehen, gilt fu¨r die Auswahl dieser die Definition von Trenberth (1997). In der Tabelle 6.1
sind die fu¨r den Zeitraum 1953–2005 in der Abbildung 6.1 markierten Jahre fu¨r ein El Nin˜o
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bzw. La Nin˜a aufgelistet. Die u¨brigen Jahre, d.h. in dem weder ein El Nin˜o noch ein La Nin˜a
Pha¨nomen auftrat, werden als neutrale Jahre definiert.
Abb. 6.1: Der Nin˜o 3.4 Index fu¨r den Zeitraum 1953 bis 2005. Die durchgezogene Linie (blau)
repra¨sentiert ein gleitendes Mittel von 5 Monaten. Die gestrichelte schwarze Linie kenn-
zeichnet den Schwellwert ±0.4◦C, die durchgezogene schwarze den von ± 1 Standardab-
weichung. Die Pfeile markieren die Jahre der El Nin˜os (oben) und der La Nin˜as (unten).
Da die El Nin˜o und La Nin˜a Ereignisse Auswirkungen auf die SO haben, bzw. beide zusam-
menwirken (siehe Kapitel 3), werden korrespondierende ENSO-Phasen definiert. Als ENSO-
Warmphase (wENSO) wird im folgenden der Zustand positiver SST-Anomalien bezeichnet,
bzw. entspricht einem El Nin˜o. Bei einem La Nin˜a mit negativen SST-Anomalien wird dem-
nach auch von einer ENSO-Kaltphase (cENSO) gesprochen.
Nach Einteilung der Jahre in die entsprechenden ENSO-Phasen werden die ENSO-Composites
gebildet. Die Composites der Monatsmittel der einzelnen Variablen werden aus den Ensemble-
Mitteln der jeweiligen Zeitreihen fu¨r die L19 und L39 ECHAM5-Version gebildet. Dazu
werden die Anomalien der ENSO-Warm- bzw. ENSO-Kaltphase gegenu¨ber dem neutralen
Zustand (alle neutralen Jahre) berechnet. Damit werden zwei ENSO-Composites definiert:
”
warm ENSO composite“ und
”
cold ENSO composite“. Fu¨r den ERA-40 Datensatz erfolgt
selbige Berechnung, ohne dass vorher ein Ensemble-Mittel erforderlich ist.
Um den Einfluss unterschiedicher ENSO-Ereignisse aufgrund der abweichenden Zeitra¨ume in
den Modell- und Beobachtungsdatensa¨tzen auszuschließen, werden im Folgenden ausschließ-
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El Nin˜o La Nin˜a Neutral
1957/58 1954/55 1953/54 1980/81
1963/64 1955/56 1956/57 1981/82
1965/66 1964/65 1958/59 1983/84
1968/69 1970/71 1959/60 1985/86
1972/73 1973/74 1960/61 1989/90
1976/77 1975/76 1961/62 1990/91
1977/78 1984/85 1962/63 1992/93
1982/83 1988/89 1966/67 1993/94
1986/87 1998/99 1967/68 1995/96





Tab. 6.1: Einteilung der Winter zwischen 1953 und 2005 nach ENSO-Phasen: El Nin˜o (rot), La
Nin˜a (blau) und Neutrale Jahre (schwarz). Die grau unterlegten Jahre werden fu¨r die
weitere Arbeit nicht genutzt.
lich die nordhemispha¨rischen Winter 1957/58 bis 1997/98 verwendet. Damit ergeben sich
die in der Tabelle 6.2 aufgelisteten Fa¨lle fu¨r die ENSO-Phasen und den neutralen Zustand.
Die Signifikanzen wurden mit einem zweiseitigen Student t-Test berechnet und sind hier auf
dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
wENSO cENSO neutral
ECHAM5 (T31L19) 78 (6 La¨ufe x 13 Fa¨lle) 36 (6 x 6) 132 (6 x 22)
ECHAM5 (T31L39) 65 (5 La¨ufe x 13 Fa¨lle) 30 (5 x 6) 110 (5 x 22)
ERA-40 (T159L60) 13 (1 Lauf x 13 Fa¨lle) 6 (1 x 6) 22 (1 x 22)
Tab. 6.2: Anzahl der Fa¨lle fu¨r wENSO, cENSO und Neutral fu¨r die NH Winter von 1957/58 bis
1997/98.
6.2 ENSO in der Tropospha¨re
6.2.1 Oberfla¨chentemperatur und Bodendruck
In den Abbildungen 6.2a - 6.2c sind die wENSO Anomalien fu¨r den Bodendruck im Modell
und in den Beobachtungen gezeigt. Die Anomalien wurden hier jeweils fu¨r das Mittel aus
Dezember, Januar und Februar (DJF) berechnet. Hinsichtlich der Lage einer tiefen negativen
und hochsignifikanten (99%) Anomalie im Nordpazifik im Bereich der Ale¨uten stimmen die
Modelldatensa¨tze untereinander und mit denen der Beobachtungen gut u¨berein. Es ko¨nnen
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negative Werte bis -6 hPa festgestellt werden, wobei sich die Anomalie in den Modellversionen
weiter su¨do¨stlich ausdehnt. Gleichzeitig liegt in allen drei Datensa¨tzen u¨ber der europa¨ischen
und sibirischen Arktis eine weitere negative Anomalie mit maximalen Werten bis 2 hPa, die in
den Beobachtungsdaten u¨ber Skandinavien und Nordosteuropa zentriert ist. In den Modell-
versionen ist außerdem eine von Nordamerika herreichende positive Anomalie zu sehen, die
den Nordatlantik sowie Nordafrika und Teile des Mittelmeerraumes u¨berdeckt. Ho¨chstwerte
sind dabei 2 hPa. In den Beobachtungen ist der Bereich des Atlantiks dagegen durch negative
Anomaliewerte gekennzeichnet. Fu¨r Europa sind in allen drei Datensa¨tzen negative Werte
im Norden/Nordosten sowie positive im Su¨dwesten erkennbar. Fu¨r das DJF-Mittel wird im
Bodendruck ein positives NAO-Signal beobachtet bzw. simuliert.
Fu¨r die ENSO-Kaltphase ergibt sich im Bereich der Ale¨uten ein umgekehrtes Signal, was
in der Abbildung 6.3 deutlich wird. Die negative Anomalie wird nun durch eine positive
Anomalie ersetzt, die mit 3 hPa in den Modellversionen L19 und L39 und mit 4 hPa in den
Beobachtungen ihr Maximum hat. Wa¨hrend sie in den ersten beiden im zentralen Nordpa-
zifik liegt, hat sie sich in letzteren Richtung Westku¨ste des Nordamerikanischen Kontinents
verschoben. Auch hier werden Signifikanzen auf dem Niveau von 99% erreicht. U¨ber dem Pol
befindet sich erneut eine negative Anomalie, die im ERA-40 Datensatz mit 3 hPa gegenu¨ber
den Modellversionen mit 1 hPa sta¨rker ausgepra¨gt ist. Eine weitere positive Anomalie ist
im Bereich des Nordatlantiks vor der europa¨ischen Ku¨ste zu erkennen, die im L19-Modell
5 hPa, im L39-Modell 3 hPa und in den Beobachtungen 4 hPa maximal aufzeigt. In den Mo-
delldaten ist diese auch hochsignifikant (99%). Die Beobachtungen zeigen mit der positiven
Anomalie vor dem englischen Kanal und der negativen u¨ber der Polarkappe mit Ausla¨ufern
bis Gro¨nland, Skandinavien und vor allem Island ein zur positiven NAO-Phase a¨hnliches
Signal.
Mit den Abbildungen 6.4 sowie 6.5 sind entsprechend die Anomalien fu¨r die 2m-Temperatur
dargestellt. Wa¨hrend der ENSO-Warmphase (Abbildung 6.4) sind hohe signifikante Tempe-
raturanomalien in Kanada und vor allem Alaska ersichtlich, die Werte u¨ber 2◦C hervorbrin-
gen. Vor allem in den Beobachtungen sind in fast der gesamten o¨stlichen Hemispha¨re ebenso
positive, aber schwa¨chere Anomalien zu finden, die in den Modelldatensa¨tzen eine geringere
Sta¨rke und Ausdehnung haben. Drei negative Anomaliemuster befinden sich im arktischen
Bereich: im Pazifik (−2◦C), Ostkanada/Gro¨nland (−1◦C) und Sibirien (−0.5◦C), wobei nur
die ersteren beiden Muster in den Modelldaten simuliert werden. Insgesamt gesehen sind
die Anomalien der 2m-Temperatur in den Beobachtungen sta¨rker ausgepra¨gt. Aber diese
stimmen gerade im Bereich von Europa nicht mit Resultaten fru¨herer Beobachtungsstudien
u¨berein (Fraedrich und Mu¨ller, 1992; Gouirand, 2003; Toniazzo und Scaife, 2006).
Die ENSO-Kaltphase (Abbildung 6.5) zeigt dagegen in allen drei Datensa¨tzen negative Wer-
te im Bereich von Alaska und dem Nordpazifik, die hier im L39-Modell etwas sta¨rker als in
den Beobachtungen ist. Diese negative Anomalie zieht sich u¨ber Kanada bis nach Gro¨nland.
Su¨dlich dieser schließt sich in den USA eine positive Anomalie an, die in den Modellversionen
etwas intensiver ist (u¨ber 2◦C statt 1◦C in den Beobachtungen). Der asiatische Kontinent ist
zu weiten Teilen mit negativen Werten gekennzeichnet, die sich bis zum Mittelmeer ziehen
und in ERA-40 ho¨here Werte erreichen. Deutlich wird auch die fu¨r alle drei dargestellten
Datensa¨tze positive Anomalie, welche genau u¨ber dem Pol liegt. Im Atlantisch-Europa¨ischen
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.2: Anomalien im Bodendruck [hPa] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zu-
stand fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19-Modell, b) L39-Modell und c) ERA-40
Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 1 hPa. Die signifikanten Gebiete wurden
auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.3: Wie Abb. 6.2 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.4: Anomalien in der 2m-Temperatur [◦C] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen
Zustand fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19-Modell, b) L39-Modell und c) ERA-
40 Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 1◦C, die ±0, 5◦C Linie ist eingezeichnet.
Die signifikanten Gebiete wurden auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau
dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.5: Wie Abb. 6.4 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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Raum ist kein klares NAO-Signal zu finden. Signifikante Anomaliemuster sind auf der west-
lichen Hemispha¨re zu finden.
6.2.2 Anomalien in 500 hPa
6.2.2.1 Anomalien der geopotentiellen Ho¨he
In den Abbildungen 6.6 und 6.7 sind die Auswirkungen von ENSO auf die geopotentielle
Ho¨he in 500 hPa gezeigt. Das aus fru¨heren Arbeiten (z.B. Hoerling et al., 1997) bekannte
tropospha¨rische Anomaliemuster fu¨r ein DJF-Wintermittel ist sowohl fu¨r die ENSO-Warm-
als auch fu¨r die ENSO-Kaltphase im Modell und in den Beobachtungen zu finden. Im Mo-
dell (Abbildung 6.6a und 6.6b) liegt wa¨hrend der ENSO-Warmphase u¨ber dem o¨stlichen
Nordpazifischen Ozean ein Minimum mit mehr als -60 gpm in der L19-Version und -40 gpm
in der L39-Version. O¨stlich davon ist in beiden Versionen eine positive Anomalie mit Wer-
ten gro¨ßer als 20 gpm u¨ber dem Nordamerikanischen Kontinent bis in den Nordatlantik
ersichtlich. Sowohl die negative (-60 gpm) als auch die positive (40 gpm) Anomalie ist in den
Beobachtungsdaten (Abb. 6.6c) ra¨umlich a¨hnlich ausgepra¨gt, wobei die positive doppelt so
hohe Werte aufzeigt. Su¨dlich der positiven Anomalie ist fu¨r alle drei Datensa¨tze noch eine
schwach negative Anomalie (-20 gpm) erkennbar, die als eine ostwa¨rtige Ausdehnung der
negativen u¨ber dem Nordpazifik aufgefasst werden kann. Damit zeigen die Anomalien der
ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand eine deutliche Wellenstruktur, deren
zwei Minima und zwei Maxima Teil des als PNA bezeichneten Musters (siehe Abschnitt
3.1.4.1) sind. Die Zentren der PNA ko¨nnen mit den Anomaliezentren am Boden in Ver-
bindung gebracht werden, wobei eine minimale Westwa¨rtsneigung mit zunehmender Ho¨he
erkennbar ist. Die Anomaliezentren sind im Modell und in den Beobachtungen in weiten
Teilen zu 99% signifikant, wobei Signifikanzen u¨ber Gro¨nland/Nordeuropa sowie fast in den
gesamten Subtropen bis hin zu den Extratropen in beiden Modellversionen simuliert werden.
Im Gegensatz dazu sind die tropospha¨rischen Auswirkungen einer ENSO-Kaltphase durch ei-
ne positive Anomalie u¨ber dem Nordpazifik gekennzeichnet. Im Modell (Abb. 6.7a und 6.7b)
erreicht diese positive Anomalie Werte von 40 gpm und in den Beobachtungen (Abb. 6.7c)
60 gpm, welche dort auch im o¨stlichen Bereich des Pazifiks liegt. Diese zum Winteranfang
(Dez) noch schwach positive Anomalie versta¨rkt sich zum Februar, so dass anna¨hernd ein
Ring positiver Anomalien entsteht (hier nicht gezeigt). U¨ber Alaska ist in den Datensa¨tzen
eine negative Anomalie zu finden, die maximale Werte von 20 gpm in ERA40 und L19, und
sogar 40 gpm in L39 aufweist. Diese negative Anomalie zieht sich weiter u¨ber Gro¨nland bis
nach Skandinavien und umschließt dann fast die komplette o¨stliche Hemispha¨re in ERA40
und im L39-Modell. U¨ber dem Nordamerikanischen Kontinent ist su¨dlich der negativen Ano-
malie eine schwach positive Anomalie (unter 20 gpm) zu sehen, die in den Modelldaten hoch-
signifikant ist. Sie erstreckt sich u¨ber den Atlantik bis nach West-/Mitteleuropa und erreicht
im Nordostatlantik ein signifikantes Maximum von 40 gpm in den Beobachtungen sowie L19
und 20 gpm in L39. Insgesamt scheinen die Anomalien wa¨hrend der ENSO-Kaltphase ein we-
nig schwa¨cher zu sein und vor allem im ERA-40 Datensatz weniger signifikant. Dies kann an
den geringeren negativen SST-Anomalien liegen (Abbildung 6.1), mit denen ein schwa¨cherer
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.6: Geopotentielle Ho¨he Anomalie [gpm] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen
Zustand in 500 hPa fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19, b) L39 und c) ERA-40-
Analysen. Das Kontourintervall betra¨gt 20 gpm. Signifikante Gebiete wurden auf dem
95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.7: Wie Abb. 6.6 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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Antrieb der SO einhergeht. Wa¨hrend die Anomaliezentren im Modell auch hier zu 99% sig-
nifikant sind, ist diese hohe Signifikanz in den Beobachtungen nur u¨ber dem Nordpazifik
feststellbar. Erneut fa¨llt auf, dass vor allem in den ERA40-Analysen weniger und geringere
Signifikanzen auftreten, was vermutlich mit der geringen Anzahl an ENSO-Fa¨llen fu¨r die
Anomalieberechnung zusammenha¨ngt.
6.2.2.2 Anomalien der Temperatur
Entsprechend zu den tropospha¨rischen Anomalien der geopotentiellen Ho¨he sind in den Ab-
bildungen 6.8 und 6.9 die Anomalien der Temperatur fu¨r das DJF-Wintermittel in 500 hPa
dargestellt. Die Temperaturanomalien zeigen das zu den Anomalien der geopotentiellen Ho¨he
konsequente Muster. Sowohl im Modell (Abb. 6.8a und Abb. 6.8b) als auch in den Beo-
bachtungen (Abb. 6.8c) ist eine positive Anomalie u¨ber Kanada, und eine negative u¨ber
dem Nordpazifik, welche sich su¨d- und ostwa¨rts u¨ber den nordamerikanischen Kontintent
ausbreitet, zu nennen. Diese Anomaliezentren mit Betra¨gen von ungefa¨hr 1◦C sind zu wei-
ten Teilen hochsignifikant (99%).
Fu¨r die ENSO-Kaltphase stimmen die reproduzierten Temperaturanomalien im Modell und
den Beobachtungen weitgehend in ihrer Struktur und Gro¨ße u¨berein. Mit den schon im
Geopotentialfeld zur ENSO-Warmphase anna¨hernd entgegengesetzten Anomalien ergibt sich
auch hier im Temperaturfeld ein mit einer positiven Anomalie u¨ber dem Nordpazifik bis
Nordamerika/USA und einer negativen u¨ber Nordkanada a¨hnliches Bild. Die Zentren dieser
Anomalien mit Werten bis ±1◦C sind im Modell wieder hochsignifikant, in den Beobach-
tungen weisen sie nur teilweise eine Signifikanz von 99% u¨ber dem o¨stlichen Pazifik auf.
Weiterhin sind fu¨r die drei Datensa¨tze im subtropische Bereich u¨ber dem Pazifik und Atlan-
tik hohe Signifikanzen festzustellen. Die sowohl wa¨hrend der ENSO-Warm- als auch wa¨hrend
der ENSO-Kaltphase ersichtlichen Anomalien im Pazifik und in Nordamerika stimmen mit
den Aktionszentren der PNA u¨berein, die ebenfalls mit den Anomalien der 2m-Temperatur
in Verbindung gebracht werden ko¨nnen.
6.2.3 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse
In diesem Kapitelabschnitt wurden die in Zusammenhang mit ENSO auftretenden Anoma-
lien in der Tropospha¨re untersucht. Insgesamt kann festgestellt werden, dass die Anomaliemu-
ster sowohl fu¨r die ENSO-Warm- als auch fu¨r die ENSO-Kaltphase bis in ein Druckniveau von
500 hPa im L19- und L39-Modell gut mit den Beobachtungen u¨bereinstimmen. Am Boden
wird die mit fru¨heren Beobachtungsstudien besta¨tigte Versta¨rkung des Ale¨utentiefs wa¨hrend
der ENSO-Warmphase im ECHAM5 deutlich. Gleichzeitig wird in den drei Datensa¨tzen u¨ber
Kanada und dem Nordwesten der USA eine positive Anomalie im Bodendruck festgestellt
(van Loon und Madden, 1981; Hamilton, 1993a). Fu¨r die 2m-Temperatur ergeben sich po-
sitive Werte u¨ber Alaska und Kanada. Ein derartiges Signal kann von Bro¨nnimann et al.
(2004) besta¨tigt werden, die den Einfluss von El Nin˜o 1940 bis 1942 auf die Oberfla¨chentem-
peratur mit Hilfe von historischen Beobachtungen und Rekonstruktionstechniken untersuch-
ten und diese mit einer 650-Jahr Simulation eines gekoppelten Klimamodells verglichen.
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.8: Temperatur Anomalie [◦C] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand in
500 hPa fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19, b) L39 und c): ERA-40 Analysen. Das
Kontourintervall betra¨gt 1◦C, die ±0, 5◦C Linie ist eingezeichnet. Signifikante Gebiete
wurden auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.9: Wie Abb. 6.8 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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Die in Bro¨nnimann et al. (2004), aber auch in Fraedrich und Mu¨ller (1992) dargestellten
negativen Anomalien u¨ber Zentraleuropa werden weder in den ERA-40 Analysen noch im
Modell wiedergegeben. Damit wird deutlich, dass das ENSO-Signal fu¨r einzelne Fa¨lle und
Perioden zu variieren scheint. Fu¨r 500 hPa zeigt sich wa¨hrend der ENSO-Warmphase in
den Karten der geopotentiellen Ho¨he und der Temperatur eine ausgepra¨gte Wellenstruktur
mit einer negativen Anomalie u¨ber dem Nordpazifik, einer positiven u¨ber Kanada und einer
negativen im Su¨den/Su¨dosten der USA. Dieser als Pazifik-Nordamerika (PNA) bezeichnete
Wellenzug zeigt den Einfluss ENSOs auf die extratropischen tropospha¨rische Zirkulation,
wie er durch fru¨here Beobachtungs- und Modellstudien bekannt ist (van Loon und Madden,
1981; Horel und Wallace, 1981; Sassi et al., 2004) Hoerling et al., 1996). Die hochsignifi-
kanten Anomaliezentren am Boden ko¨nnen mit denen in 500 hPa in Verbindung gesetzt
werden, wobei eine minimale Westwa¨rtsneigung mit zunehmender Ho¨he erkennbar ist. Fu¨r
die ENSO-Kaltphase wird ein umgekehrtes Signal beobachtet und simuliert, was ebenso in
seiner ra¨umlichen und zeitlichen Ausdehnung in den drei Datensa¨tzen gut u¨bereinstimmt.
Die Anomalien sind dabei insgesamt etwas schwa¨cher, was mit fru¨herern Beobachtungs-
studien besta¨tigt werden kann (van Loon und Madden, 1981; van Loon und Rogers, 1981;
Horel und Wallace, 1981; van Loon und Labitzke, 1987; Hoerling et al., 1997). Im ERA-40
Datensatz ergeben sich fu¨r beide ENSO-Phasen kaum Signifikanzen, was vermutlich auf den
wenigen beobachteten in die Berechnung eingehenden ENSO-Fa¨lle zwischen 1957/58 und
1997/98 beruht. Im Gegensatz dazu werden im L19 und L39 großra¨umig Gebiete mit einem
99% Signifikanzniveau simuliert, aufgrund der Ensemblemittel der zwei Modellversionen.
Zusammenfassend reproduziert das Modell in guter U¨bereinstimmung zu anderen allge-
meinen Zirkulationsmodellen die beobachtete tropospha¨rische Zirkulation der Extratropen
wa¨hrend ENSO-Ereignissen. In der Tropospha¨re treten kurz bis langskalige zonale Wellen-
zahlen auf. Nur die langen planetarischen Wellen mit den zonalen Wellenzahlen 1 bis 3
breiten sich in der jeweiligen Winterhemispha¨re (Abschnitt 2.4.3) bis in die Stratospha¨re
aus (Charney und Drazin, 1961). Eine unterschiedliche Wellenanregung und -ausbreitung
wa¨hrend der ENSO-Phase fu¨hrt zu einem dynamischen Einfluss auf die Stratospha¨re (siehe
Kapitel 2 und 7).
6.3 ENSO in der Stratospha¨re
In diesem Abschnitt werden die ENSO-Anomalien fu¨r die 30 hPa Druckfla¨che in den beiden
Modellversionen und in den Beobachtungen miteinander verglichen. Dabei werden Anoma-
lien im Geopotential- und Temperaturfeld untersucht, die hier als DJF-Wintermittel und fu¨r
die einzelnen Monate dargestellt werden, um die saisonale Entwicklung des stratospha¨rischen
Polarwirbels (siehe Abschnitt 2.5) in den verschiedenen Datensa¨tzen darzustellen.
6.3.1 Anomalien der geopotentiellen Ho¨he in 30 hPa
Die Abbildung 6.10 zeigt die Anomalien der geopotentielle Ho¨he fu¨r die ENSO-Warmphase.
Im L19-Modell (Abbildung 6.10a) tritt das Maximum positiver Anomalie mit 100 gpm u¨ber
Nordkanada auf, gleichzeitig ist das Minimum von -60 gpm u¨ber Skandinavien lokalisiert,
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was sich u¨ber Mittel- und Nord- bis Osteuropa erstreckt. Dieser negative Bereich ist von
einem Ring positiver Werte umgeben, welche die Nordhemispha¨re bis 20◦N umschließt.
Im L39-Modell (Abbildung 6.10b) ergibt sich ein etwas anderes Bild. Die mit mehr als
100 gpm positive Anomalie ist u¨ber der Kanadischen Arktis zentriert und hat eine gro¨ßere
Ausdehnung. Eine schwach negative Anomalie umgibt diesen Bereich vom Nordostpazifik
u¨ber Asien und Europa bis in den Nordostatlantik, die lediglich im Raum Großbritannien
bis Skandinavien ein Minimum von -20 gpm erreicht. Positive Werte zeigen sich a¨hnlich zum
L19-Modell im subtropischen Bereich.
Mit den Beobachtungsdaten (Abbildung 6.10c) kann das Resultat der L39-Auflo¨sung weitge-
hend besta¨tigt werden. Die positive Anomalie mit einem Maximum von 120 gpm zieht sich
vom Norden der USA u¨ber den Pol und reicht bis zum asiatischen Kontinent. Die negative
Anomalie zeigt zwei Zentren, wobei das eine u¨ber Nordosteuropa mit maximalen Werten von
60 gpm und das andere u¨ber dem westlichen Nordpazifik mit Werten bis 40 gpm liegt.
Wa¨hrend in den Beobachtungen die negativen Zentren Signifikanzen auf dem 95% Niveau
und im o¨stlichen Mittelmeer sowie dem Schwarzen Meer auf dem 99% Niveau zu finden sind,
zeigen sich in den Modellversionen fu¨r weite Gebiete hochsignifikante Anomalien (99%).
Dazu geho¨ren im L39 der subtropische Bereich und die positive Anomalie, im L19 ist die
negative Anomalie ebenfalls in ihrem Zentrum hoch signifikant. Diese Unterschiede in den
Signifikanzen ko¨nnen vermutlich mit der geringeren stratospha¨rischen Wintervariabilita¨t im
L19 in Zusammenhang gebracht werden (Kapitel 5).
Fu¨r die ENSO-Kaltphase werden die Unterschiede zwischen den Beobachtungen und den Mo-
dellversionen gro¨ßer, was anhand der Abbildung 6.11 erkennbar ist. In der L19-Modellversion
(Abbildung 6.11a) zeigt sich eine schwach positive Anomalie mit einemMaximum von 40 gpm
su¨dlich von Gro¨nland, die sich u¨ber Kanada bis zum zentralen Pazifik erstreckt. Um die-
se schließt sich eine die ganze Hemispha¨re umgebende negative Anomalie, die o¨stlich vom
Baikalsee mit 40 gpm ihr Maximum erreicht. Dieser Ring negativer Anomalien sowie das
Zentrum der positiven Anomalie ist hochsignifikant (99%).
Im Vergleich dazu zeigen sich in der L39-Modellversion (Abbildung 6.11b) zwei Gebiete mit
positiven Anomalien, die u¨ber Island (40 gpm) und Japan (> 0 gpm) lokalisiert sind. Diese
zwei Gebiete sind von negativen Anomalien umschlossen, die ihr Minimum von -40 gpm zwi-
schen Alaska, Nordpol und Sibirien liegen haben und im Bereich von Alaska hochsignifikant
(99%) sind. Das breite Band in den Subtropen ist ebenfalls hochsignifikant.
Im Beobachtungsdatensatz (Abbildung 6.11c) wird eine viel sta¨rkere negative Anomalie deut-
lich (Welle-2 Struktur). Diese erstreckt sich vom Norden der USA u¨ber Gro¨nland und leicht
verschoben u¨ber den Nordpol. Dabei besitzt sie ein Minimum von -160 gpm u¨ber Nordka-
nada. Zwei schwach positive Anomalien finden sich im Nordwesten von Europa bis Island
(40 gpm) und im nordo¨stlichen Asien (20 gpm). Signifikanzen sind jedoch nicht feststellbar.
Die geringeren Signifikanzen fu¨r die ENSO-Kaltphase ko¨nnen auf ein weniger robustes Sig-
nal hindeuten, außerdem gehen wenigere La Nin˜a Fa¨lle in die Berechnung ein (besonders fu¨r
ERA-40).
Mit der im L39-Modell und in den Beobachtungen positiven Anomalie in der geopoten-
tiellen Ho¨he ist ein den Winter dominierende positive Druckabweichung in 30 hPa wa¨hrend
der ENSO-Warmphase verbunden. Der statospha¨rische Polarwirbel schwa¨cht sich ab und
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.10: Geopotentielle Ho¨he Anomalie [gpm] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen
Zustand in 30 hPa fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19, b) L39 und c) ERA-40
Analysen. Das Kontourintervall betra¨gt 20 gpm. Signifikante Gebiete wurden auf dem
95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.11: Wie Abb. 6.10 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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das Ale¨utenhoch versta¨rkt sich. Umgekehrtes ergibt sich wa¨hrend der ENSO-Kaltphase.
Die negative Anomalie u¨ber dem Pol bringt eine Versta¨rkung des Polarwirbels sowie eine
Abschwa¨chung des Ale¨utenhochs mit sich. Um die Entwicklung des ENSO-Signals in der
Stratospha¨re besser zu verstehen, wird der saisonale Gang in den Anomalien untersucht.
6.3.1.1 Saisonale Entwicklung
ENSO-Warmphase
In der Abbildung 6.12a - 6.12i sind fu¨r die einzelnen Monate Dezember, Januar und Fe-
bruar die Anomalien der geopotentiellen Ho¨he dargestellt. Dabei sind sowohl Unterschiede
als auch Parallelen zwischen den Modelldaten der L19 sowie L39 Version und den ERA-40
Daten zu erkennen. Besonders der Monat Dezember (Abb. 6.12a, 6.12b und 6.12c) weist
erhebliche Differenzen zwischen den drei Datensa¨tzen auf. Wa¨hrend in den Beobachtungs-
daten eine deutliche negative Anomalie, die sich mit einem Minimum von -100 gpm u¨ber
Nordwestgro¨nland sowohl bis nach Nordsibirien als auch in den Nordpazifik und -atlantik
erstreckt, festzustellen ist, wird in den Modelldaten eine von Kanada in Richtung Nord-
pol ausbreitende positive Anomalie mit maximalen Werten von 60 gpm (80 gpm) im L39
(L19) simuliert. Diese positive Anomalie ist von schwachen negativen Anomalien umgeben,
die weite Gebiete vom Nordpazifik (Ale¨uten), Asien und Mittel- bis Nordeuropa sowie den
Nordatlantik einschließt. Dieses anna¨hernd Welle 1/Welle 3 Muster in L19/L39 ist in den
Beobachtungsdaten nicht zu finden. In denen kommen neben der negativen Anomalie noch
schwach positive Anomalien u¨ber dem Norden der USA und Sibirien hinzu, eine typische
Welle-2 Struktur mit umgekehrtem Vorzeichen. Die starke negative Abweichung im ERA-40
Datensatz kann mit der aus Klimatologien resultierenden Abschwa¨chung der geopotentiellen
Ho¨he zum Winter erkla¨rt werden, wogegen im Modell die Variabilita¨t schon im November
zu Beobachtungen vergleichbar sehr groß ist (Kapitel 5).
Im Januar (Abb. 6.12d, 6.12e, 6.12f) wird eine starke positive Anomalie von 240 gpm be-
obachtet, deren Zentrum u¨ber Nordkanada liegt und die sich weit bis in die USA und zum
Pol ausdehnt. Umgeben wird dieser Bereich mit einem großen Gebiet negativer Anoma-
lien, die ihr Maximum mit mehr als 120 gpm u¨ber Großbritannien erreichen. Das Januar-
Anomaliemuster fu¨r die L19-Modelldaten ist dem vom Dezember recht a¨hnlich. Die positive
Anomalie hat sich auf Werte von u¨ber 100 gpm und die negative Anomalie auf 80 gpm
versta¨rkt. Gleichzeitig scheint diese negative Anomalie etwas weiter o¨stlich gewandert zu
sein. In der L39-Version hat sich die positive Anomalie ebenfalls auf Werte von 100 gpm
u¨ber Nordkanada versta¨rkt und weiter vergro¨ßert, so dass sie bis nach Nordsibirien reicht.
Die positiven Anomalien haben sich im Februar (Abb. 6.12g, 6.12h und 6.12i) sowohl in den
Beobachtungsdaten als auch in den Modelldaten gegenu¨ber dem Januar weiter versta¨rkt. Fu¨r
die Beobachtungsdaten liegt sie mit maximalen Werten von 320 gpm und fu¨r die L39-Version
mit 200 gpm direkt u¨ber dem Pol. Dabei reicht das Gebiet vom Norden der USA u¨ber den
Pol bis zum Baikalsee und hat eine elongierte Form. Diese wird von einem geschlossenem
Ring negativer Werte in ERA40 umgeben, der im L39-Modell im Bereich Nordamerika und
Atlantik nicht vollsta¨ndig umschließt. In den Beobachtungsdaten werden vor allem die zwei
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negativen Anomaliezentren mit Werten bis -80 gpm u¨ber Ostasien/Nordpazifik und u¨ber
Osteuropa deutlich. Fu¨r die L39-Modelldaten ergeben sich schwa¨chere negative Anomalien,
deren Maxima mit mehr als 20 gpm bzw. 40 gpm su¨dlich der Ale¨uten und Nordosteuropa
liegen. Eine weiterhin fehlende Entwicklung ist auch im Februar fu¨r L19 feststellbar. Die
u¨ber Kanada liegende versta¨rkte positive Anomalie von 120 gpm und die negative Anomalie
haben sich von ihrer Position kaum gea¨ndert. Im L19-Modell wird kein saisonaler Gang des
stratospha¨rischen Polarwirbels wa¨hrend El Nin˜o simuliert, was auf eine fehlende Winterva-
riabilita¨t in der Stratospha¨re zuru¨ckzufu¨hren ist. Vermutlich ist dieser Artefakt in 30 hPa
auf die Na¨he zum Modelloberrand in 10 hPa zuru¨ckzufu¨hren (Kapitel 4).
In allen drei Monaten werden fu¨r die Beobachtungen nur geringe Signifikanzen bezu¨glich der
Anomaliemuster analysiert. Lediglich im Januar ist das Gebiet negativer Anomalien u¨ber
dem Nordatlantik bis nach Osteuropa auf dem 99% Niveau und die positiven Anomalien u¨ber
Kanade zu 95% signifikant. Im Februar sind Signifikanzen von 99% u¨ber dem Westpazifik
und u¨ber Russland zu erkennen. Fu¨r die Modelldaten sticht der Subtropenbereich aufgrund
seiner hohen Signifikanzen (99%) deutlich hervor, die aus der geringen zwischenja¨hrlichen
Variabilita¨t in diesen Breiten, aufgrund der im Modell nicht simulierten QBO, resultieren.
Daneben sind die Anomaliezentren im L19-Modell in allen drei Monaten vollsta¨ndig hochsi-
gnifikant, spiegeln aber nicht einen realistischen Jahresgang wa¨hrend eines El Nin˜o Ereignis
wieder. Diese Modellversion hat einen unrealistischen Jahresgang der nordhemispha¨rischen
Winterstratospha¨re (siehe Abschnitt 5.2). Im Februar ist das Zentrum der positiven Anoma-
lie in L39 in großen Teilen zu 99% signifikant.
ENSO-Kaltphase
Wa¨hrend der ENSO-Kaltphase (Abbildung 6.13a - 6.13i) sind die Anomalien besonders in
den Modelldaten schwa¨cher und kaum signifikant. Fu¨r den Dezember (Abb. 6.13a, 6.13b und
6.13c) ist in den Beobachtungsdaten eine vom Pol nach Nordkanada verschobene negative
Anomalie mit Werten von -300 gpm zu sehen. Diese wird von schwachen bis maximal 80 gpm
positiven Werten umgeben. Im Modelldatensatz der L39-Version ist eine positive Anomalie
im Bereich des Nordatlantiks feststellbar, deren Zentrum u¨ber Gro¨nland mit Werten von
bis zu 60 gpm liegt. Diese synoptische Situation wird nicht anna¨hernd in den beiden Mo-
dellversionen simuliert und deutet auf ein grundsa¨tzliches Problem im saisonalen Gang der
Stratospha¨re des ECHAM5-Modell im Fru¨hwinter hin.
Im Januar (Abb. 6.13d, 6.13e und 6.13f) weisen die Beobachtungsdaten zwei negative Zentren
auf. Ein großes Gebiet mit Minimumwerten von -140 gpm liegt u¨ber Eurasien/Westsibirien
und ein weiteres erstreckt sich von Westgro¨nland u¨ber die Mitte der USA bis zum Zentral-
pazifik (-60 gpm). Zwischen diesen liegt ein Gebiet positiver Anomalien, die von Japan mit
maximalen Werten von 60 gpm u¨ber die Mongolei/Sibirien bis zum Nordatlantik reichen.
Fu¨r die L39-Modelldaten hat sich eine negative Anomalie von Alaska u¨ber den Pol nach
Sibirien entwickelt, die nun Werte von -100 gpm aufweist. Eine positive Anomalie (40 gpm)
erstreckt sich vom Nordosten von Kanada u¨ber Gro¨nland bis nach Nordeuropa. Dieses Mu-
ster a¨hnelt am ehesten dem beobachteten Anomaliemuster im Februar in ERA-40 und deutet
auf eine zeitliche Verschiebung der La Nin˜a Anomalie im L39-Modell hin. In L19 wird eben-
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(a) L19 Dez (b) L39 Dez (c) ERA40 Dez
(d) L19 Jan (e) L39 Jan (f) ERA40 Jan
(g) L19 Feb (h) L39 Feb (i) ERA40 Feb
Abb. 6.12: Geopotentielle Ho¨he Anomalie [gpm] der ENSO-Warmphase in 30 hPa fu¨r die einzelnen
Monate Dez/Jan/Feb, 20◦ - 90◦N: a), d), g) L19, b), e), h) L39 und c), f), i) ERA-40
Analysen. Das Kontourintervall betra¨gt 20 gpm. Signifikante Gebiete wurden auf dem
95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
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falls eine von Kanada reichende positive Anomalie deutlich, die sich allerdings nicht so weit
o¨stlich ausdehnt. Außerdem ist u¨ber Japan und Mittel- bis Su¨deuropa eine schwach negative
Anomalie (40 gpm) zu nennen.
Im Februar (Abb. 6.13g, 6.13h und 6.13i) zeigen die Beobachtungsdaten eine stark ausge-
pra¨gte negative Anomalie von -160 gpm, die sich von Nordostkanada u¨ber den Pol bis nach
Japan erstreckt. Diese wird von zwei positiven Zentren umgeben, die maximal u¨ber Skan-
dinavien (80 gpm) und dem o¨stlichen Zentralpazifik (20 gpm) sind. Im L39-Modell ist eine
Welle-2 Struktur erkennbar, a¨hnlich zu dem beobachteten Mustern im Januar. So liegen die
positiven Anomalien u¨ber dem Nordatlantik und u¨ber dem o¨stlichen Zentralasien (60 gpm
und 40 gpm), welche von den negativen Anomalien u¨ber Kanada und Osteuropa getrennt
werden (-40 gpm). Das L19-Modell simuliert eine positive Versta¨rkung und Verschiebung des
Polarwirbels wa¨hrend La Nin˜a, was nicht realistisch im Vergleich zu Beobachtungen ist.
Fu¨r die ENSO-Kaltphase sind in den Beobachtungsdaten keine signifikanten Gebiete zu
finden. In den Modelldaten wird fu¨r alle drei Monate wieder der subtropische Bereich mit
den ho¨chsten Signifikanzen (99%) deutlich. Desweiteren ist nur noch die schon erwa¨hnte
positive Anomalie im Februar im L19 signifikant (95%), die jedoch kein realistisches Ergebnis
widerspiegelt.
Die beobachtete saisonale Entwicklung kann vom L39-Modell fu¨r die ENSO-Warmphase gut
wiedergegeben werden. Auch fu¨r die ENSO-Kaltphase zeigen sich U¨bereinstimmungen, al-
lerdings scheint das L39-Modell um einen Monat den Beobachtunge in der Entwicklung hin-
terher. Das L19-Modell spiegelt weder fu¨r die ENSO-Warm-, noch fu¨r die ENSO-Kaltphase
das ENSO-Signal wider.
6.3.2 Anomalie der Temperatur in 30 hPa
Im Temperaturfeld unterscheiden sich die Anomaliemuster der einzelnen Modellversionen
sowie der Beobachtungen wa¨hrend der ENSO-Warmphase wenig (Abbildung 6.14). In allen
drei Datensa¨tzen ergibt sich eine positive Anomalie im Bereich Nordkanadas, die sich un-
terschiedlich weit u¨ber den Nordpazifik und den Pol bis nach Sibieren ausdehnt. Fu¨r L19
(Abbildung 6.14a) erreicht diese Werte von mehr als 2◦C und mit einer leichten Verschie-
bung vom Pol weg fasst sie einen großen Teil des Nordpazifiks mit ein. Fu¨r die L39-Daten
(Abbildung 6.14b) dehnt sich diese gleichstarke Anomalie weiter u¨ber den Pol aus, wo sie
auch maximale Werte aufweist. In beiden Modellversionen ist dieser Bereich positiver Werte
hochsignifikant (99%). Im ERA-40 Datensatz (Abbildung 6.14c) liegt diese nicht signifikante
positive Anomalie mit Werten von 3◦C zentrierter u¨ber dem Pol. Damit verbunden ist eine
geringere Ausdehnung in den Nordpazifik sowie eine gro¨ßere in den asiatischen Kontinent.
In den Beobachtungen wird eine negative Anomalie deutlich, die von Florida u¨ber den Nord-
atlantik bis nach Osteuropa zieht und im Raum Großbritannien und Westeuropa maximale
Anomaliewerte von 2◦C aufweist. Dieser negative Bereich ist zum Teil auf dem 99% Niveau
signifikant.
Im Vergleich zur ENSO-Warmphase ergeben sich fu¨r die ENSO-Kaltphase uneinheitliche-
re Ergebnisse (Abbildung 6.15). Vor allem in den Modellversionen sind aufgrund der sehr
schwachen negativen Anomalie (−1◦C) kaum Aussagen zu treffen. Wa¨hrend in L19 (Ab-
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(a) L19 Dez (b) L39 Dez (c) ERA40 Dez
(d) L19 Jan (e) L39 Jan (f) ERA40 Jan
(g) L19 Feb (h) L39 Feb (i) ERA40 Feb
Abb. 6.13: Wie Abb. 6.12 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.14: Temperatur Anomalie [◦C] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand in
30 hPa fu¨r DJF-Wintermittel, 20◦ - 90◦N: a) L19, b) L39 und c) ERA-40 Analysen. Das
Kontourintervall betra¨gt 1◦C, die ±0, 5◦C Linie ist eingezeichnet. Signifikante Gebiete
wurden auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
(a) L19 (b) L39 (c) ERA40
Abb. 6.15: Wie Abb. 6.14 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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bildung 6.15a) das Zentrum der hochsignifikanten negativen Anomalie u¨ber Russland liegt,
findet sich dieses in L39 (Abbildung 6.15b) im nordpazifischen Ozean. Eine vom Betrag
gleichgroße positive Anomalie zeigt sich in L19 von Nordkanada bis Gro¨nland, die auch zu
95% signifikant ist. In den Beobachtungen (Abbildung 6.15c) erstreckt sich dagegen eine
negative Anomalie von Kanada u¨ber Alaska und den Nordpol, wo Werte von 2◦C erreicht
werden. Signifikanzen sind allerdings in den Beobachtungen nicht zu finden.
Diese positive Anomalie in der Temperatur wa¨hrend der ENSO-Warmphase erkla¨rt die mit
der Abschwa¨chung des Polarwirbels verbundene Erwa¨rmung u¨ber dem Pol und dem sich
versta¨rkenden Ale¨utenhoch in der Stratospha¨re. Die negative Anomalie wa¨hrend der ENSO-
Kaltphase zeigt die mit der Versta¨rkung des stratospha¨rischen Polarwirbels einhergehende




Um die saisonale Entwicklung der ENSO-Anomalien in der Temperatur darzulegen, werden
wieder die einzelnen Monate Dezember, Januar und Februar wa¨hrend der ENSO-Warmphase
fu¨r die drei Datensa¨tze betrachtet (Abb. 6.16).
Im Dezember (Abb. 6.16a, 6.16b und 6.16c) ist sowohl fu¨r die L19- als auch fu¨r die L39-
Version eine positive Anomalie im Bereich des Nordpazifiks festzustellen. Diese ist im Modell
hoch signigikant (99%). In den Beobachtungen ergibt sich ebenfalls ein Bereich positiver
Werte, der mit 1◦C vom Westen Kanadas u¨ber Alaska nach Nordsibirien zieht und dort
Werte von 2◦C erreicht. Su¨dlich u¨ber Zentralasien/Japan und dem westlichen Pazifik sowie
u¨ber Gro¨nland und Nordafrika liegen noch schwach negative Anomalien, die bis auf den
Mittelmeersektor nicht signifikant sind. Im L19-Modell sind weite Teile des Atlantiks und
Pazifiks durch Signifikanzen (99%) gekennzeichnet. Im L39-Modell ist nur der Norden der
USA, Nordafrika und der o¨stliche Teil des subtropischen Atlantiks durch derartige Anomalien
gekennzeichnet.
Im Januar (Abb. 6.16d, 6.16e und 6.16f) wird in allen drei Datensa¨tzen ein Wellenzahl-1 Mu-
ster deutlich, wobei dieses in den Beobachtungen sta¨rker ausgepra¨gt ist. In der L19-Version
ergibt sich ein zum Dezember sehr a¨hnliches Muster. Die positive Anomalie hat sich weder
in ihrer Intensita¨t noch in ihrer ra¨umlichen Ausdehnung sichtlich vera¨ndert. In der Mittel-
atmospha¨renversion von ECHAM5 hat sich diese vom Nordpazifik Richtung Norddamerika
ausgedehnt und zeigt nun Maximalwerte von 3◦C. In beiden Modelldatensa¨tzen ist gleich-
zeitig eine sehr schwache negative Anomalie u¨ber dem westeuropa¨ischen Kontinent zu sehen
(1◦C). Fu¨r die Beobachtungen sind Maximalwerte von 3◦C im Bereich der positiven Anoma-
lie festzustellen, die leicht vom Pol nach Alaska verschoben sind. Eine zugeho¨rige negative
Anomalie mit einem Zentrum von 4◦C ist u¨ber dem Nordatlantik mit einer weitra¨umigen
Ausdehnung bis nach Europa zu finden, die im Bereich des o¨stlichen Nordatlantiks hoch-
signifikant (99%) ist. Im Modell sind derart hohe Signifikanzen im Bereich der positiven
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Anomalie, im subtropischen Gu¨rtel sowie u¨ber dem Atlantik und teils u¨ber dem Pazifik zu
finden.
Das Wellenzahl-1 Muster wird in den Beobachtungen und in der L39-Version zum Febru-
ar (Abb. 6.16g, 6.16h und 6.16i) von einer polaren Erwa¨rmung abgelo¨st, so dass fu¨r diese
beiden Datensa¨tze eine starke positive Anomalie u¨ber dem Pol zentriert ist. Wa¨hrend diese
mit einem Maximum von mehr als 6◦C in den Beobachtungen keine Signifikanzen aufweist,
ist diese im Modell mit Werten bis 5◦C ein wenig schwa¨chere Anomalie auf dem 99% Ni-
veau signifikant. U¨ber Nordamerika, dem Atlantik und weiten Teilen von Europa ist in den
Beobachtungsdaten eine schwach negative Anomalie mit Werten von −2◦C in Su¨dosteuropa
zu finden, die auch in einigen Gebieten Signifikanzen (95%) aufweist. Im L39-Datensatz ist
lediglich in Su¨dosteuropa eine a¨hnlich starke negative Anomalie ersichtlich, die allerdings
ebenso wie der subtropische Gu¨rtel u¨ber den Ozeanen und Nordwestafrika signifikant ist
(95% - 99%). Fu¨r das L19-Modell ist weiterhin keine Entwicklung feststellbar.
ENSO-Kaltphase
Wa¨hrend der ENSO-Kaltphase (Abb. 6.17) ist das Signal fu¨r die Temperaturanomalien in
der Stratospha¨re nicht so deutlich ausgepra¨gt. In den Beobachtungen ist im Dezember (Abb.
6.17c) eine negative Anomalie mit Werten bis zu −5◦C festzustellen. Diese liegt anna¨hernd
u¨ber dem Pol und und zieht sich von Nordkanada bis Westgro¨nland. Eine weitere positive
Anomalie mit einem Maximum von 2◦C ist u¨ber Zentralasien zu sehen. Im L39-Modell (Abb.
6.17b) erstreckt sich dagegen eine negative Anomalie vom Pazifik westlich nach Zentralasien
(1◦C - 2◦C). Im L19 zeigt sich eine a¨hnlich schwache negative Anomalie, welche leicht vom Pol
Richtung Nordostsibirien verschoben ist. Lediglich in den Modellversion sind Signifikanzen
im Bereich dieser Anomalien festzustellen (95% - 99%).
Im Januar (Abb. 6.17d, 6.17e und 6.17f) hat sich die im Modell nun nicht mehr signifikante
negative Anomalie fu¨r die L19-Version nach Russland verschoben und fu¨r die L39-Version
u¨ber den Pol mit maximalen Werten von −2◦C. In ERA-40 liegt u¨ber dem Pol, Gro¨nland und
Nordostkanada eine positive Anomalie mit Werten bis 3◦C, welche von einem fast geschlos-
senen Ring geringer negativer Anomalien umgeben ist. Diese negativen Anomalien erreichen
Ho¨chstwerte von 3◦C u¨ber Osteuropa und Westrussland. Signifikanzen ergeben sich in den
Beobachtung keine, im Modell vereinzelt.
Aus dem Ring negativer Anomalien hat sich im Februar (Abb. 6.17g, 6.17h und 6.17i) eine
negative Anomalie u¨ber dem Pol gebildet, die sich vom Nordosten der USA/Kanadas bis
nach Sibirien und Westasien zieht. Das u¨ber dem Pol gelegene Maximum erreicht Werte von
5◦C. Weiterhin sind schwach negative Anomalien im Nordpazifik und im Atlantik su¨dlich
der Iberischen Halbinsel zu beobachten. Eine schwach positive Abweichung ergibt sich im
Bereich des Urals bis nach Skandinavien. Wie schon in den vorherigen Monaten ist fu¨r die
Beobachtung keine Signifikanz im Temperaturfeld wa¨hrend der ENSO-Kaltphase feststellbar.
Die Modelldaten zeigen fu¨r den Februar eine positive Anomalie nahe des Pols mit Werten
von 2◦C und zwei signifikante Minima u¨ber den Ale¨uten (95%) und u¨ber dem Norden bis
Westen der USA (99%).
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(a) L19 Dez (b) L39 Dez (c) ERA40 Dez
(d) L19 Jan (e) L39 Jan (f) ERA40 Jan
(g) L19 Feb (h) L39 Feb (i) ERA40 Feb
Abb. 6.16: Temperatur Anomalien [◦C] der ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand
in 30 hPa fu¨r die einzelnen Monate Dez/Jan/Feb, 20◦ - 90◦N: a), d), g) L19, b), e),
h) L39 und c), f), i) ERA-40 Analysen. Das Kontourintervall betra¨gt 1◦C, die ±0, 5◦C
Linie ist eingezeichnet. Signifikante Gebiete wurden auf dem 95% Niveau hell und auf
dem 99% Niveau dunkel schattiert.
6. ENSO und NAO Einfluss in ECHAM5 83
Dieses unklare Signal unterstu¨tzt die Thesen fru¨herer Arbeiten, in denen fu¨r die La Nin˜a Er-
eignisse nur schwer von der zwischenja¨hrlichen Variabilita¨t unterscheidbare oder u¨berhaupt
nennenswerte Resultate zu finden waren (z.B. Sassi et al., 2004; Manzini et al., 2006).
6.3.3 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse
Zusammenfassend konnte in diesem Kapitelabschnitt gezeigt werden, dass die extratropische
Stratospha¨re im NH-Winter durch ENSO beeinflusst wird.
Wa¨hrend der ENSO-Warmphase wird eine positive Anomalie u¨ber dem Pol und den Ale¨uten
in den 30 hPa Karten der geopotentiellen Ho¨he fu¨r die Beobachtungen und das L39-Modell
deutlich. Verbunden damit ist eine Abschwa¨chung des Polarwirbels sowie eine Versta¨rkung
des winterlichen Ale¨utenhochs in der Stratospha¨re bis hin zur Verlagerung des Hochdruck-
gebiets u¨ber dem Pol - ein typisch zonales Welle 1-Muster. Das L19-Modell zeigt eine Ver-
schiebung des Welle-1 Maximums nach Kanada. Gleichzeitig wird das Maximum mit einem
fast geschlossenen Ring negativer geopotentielle Ho¨he Anomalien umgeben, was in allen drei
Datensa¨tzen auftritt. Damit einher geht eine Erwa¨rmung wie in den dargestellten Tempera-
turanomalien ersichtlich wird. Wa¨hrend diese in den Beobachtungen u¨ber dem Pol liegt, ist
sie fu¨r das L19- und L39-Modell Richtung Nordpazifik verschoben. Die Ergebnisse fu¨r die
Stratospha¨re wa¨hrend der ENSO-Warmphase stimmen mit anderen Beobachtungs- und Mo-
dellstudien gut u¨berein (van Loon und Labitzke, 1987; Hamilton, 1993a,b, 1995; Sassi et al.,
2004; Manzini et al., 2006). Der saisonale Verlauf u¨ber die Wintermonate zeigt fu¨r die geo-
potentielle Ho¨he und die Temperatur die Entwicklung einer positiven Anomalie, welche sich
langsam von Nordwestkanada zum Pol ausbreitet und versta¨rkt. Dabei wird deutlich, dass
zwischen den Beobachtungen und dem L39-Modell im Mittwinter (Januar) eine zeitliche
Verschiebung des ENSO-Signals im L39-Model um einen Monat nach hinten auftritt. Eine
derartige saisonale Entwicklung des stratospha¨rischen Polarwirbels wa¨hrend einer ENSO-
Warmphase ist im L19-Modell nicht zu finden, was auf eine fehlende Wintervariabilita¨t in
der unteren Stratospha¨re zuru¨ckgefu¨hrt werden kann (Kapitel 5, Abb. 5.5) sowie auf die
Na¨he der 30-hPa Fla¨che zum Modelloberrand (Kapitel 4).
Wa¨hrend der ENSO-Kaltphase ist das Signal in der geopotentiellen Ho¨he in den Beobach-
tungen ungefa¨hr gleich stark ausgepra¨gt, welches eine leicht vom Pol verschobene negative
Anomalie und zwei positive Anomalien, wovon eine u¨ber dem Nordatlantik/Europa und die
andere u¨ber dem Nordpazifik/Nordostsibirien liegt, zeigt. Dies hat eine Versta¨rkung des win-
terlichen Polarwirbels und eine Abschwa¨chung des Ale¨utenhochs zur Folge. Wa¨hrend fu¨r das
L39-Modell ein a¨hnliches, aber schwa¨cheres Signal erkennbar ist, simuliert das L19-Modell
dieses nicht. Ein a¨hnliches Bild ergibt sich fu¨r die Temperaturanomalien, die in den Be-
obachtungen eine Abku¨hlung des Polarwirbels zeigen. Bei der Untersuchung der saisonalen
Entwicklung u¨ber die Wintermonate zeigt das L39-Modell in den einzelnen Monaten eine
zeitliche Verschiebung im Mittwinter um einen Monat nach hinten zum ERA-40 Daten-
satz. Das L19-Modell simuliert nicht anna¨hernd den beobachteten saisonalen Gang, was auf
ein grundsa¨tzliches Problem in der nordhemispha¨rischen Wintervariabilita¨t in der Strato-
spha¨re in ECHAM5 hindeutet. Besta¨tigt werden diese Resultate von Charlton et al. (2007),
die verschiedene Mittlere Atmospha¨ren Zirkulationsmodelle untersuchten. Dabei stellten die
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(a) L19 Dez (b) L39 Dez (c) ERA40 Dez
(d) L19 Jan (e) L39 Jan (f) ERA40 Jan
(g) L19 Feb (h) L39 Feb (i) ERA40 Feb
Abb. 6.17: Wie Abb. 6.16 fu¨r ENSO-Kaltphase.
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Autoren bei ECHAM5 eine zu hohe Variabilita¨t im Fru¨hwinter mit einer erho¨hten Frequenz
von Major Warmings im November/Dezember fest.
Im Vergleich zu anderen Modellarbeiten (Sassi et al., 2004; Manzini et al., 2006) wird ein
ka¨lter und sta¨rker ausgepra¨gter stratospha¨rischer Polarwirbel im DJF-Mittel wa¨hrend ei-
ner ENSO-Kaltphase im T31L39-Modell simuliert, was in guter U¨bereinstimmung mit den
Beobachtungen ist.
In den Beobachtungen sind im Vergleich zu den Modellversionen weniger signifikante Gebiete
in der Stratospha¨re zu finden, aus a¨hnlichen Gru¨nden wie zuvor in Abschnitt 6.2.3 erwa¨hnt
wurde. Die beiden Modelldatensa¨tze weisen hohe Signifikanzen (99%) der Anomaliezentren
fu¨r im Wintermittel auf. Besonders der gesamte Subtropenbereich ist in den Modellversionen
L19 und L39 hochsignifikant, was auf eine fehlende Simulation der QBO und somit geringere
Variabilita¨t in der subtropischen Stratospha¨re im ECHAM5 zuru¨ckzufu¨hren ist (Abschnitt
5.2.3). Die Signifikanzen im L19-Modell spiegeln keine realistische Stratospha¨rendynamik
wieder und mu¨ssen daher mit Vorsicht betrachtet werden.
Mit der deutlichen Abschwa¨chung und Erwa¨rmung des Polarwirbels wa¨hrend der ENSO-
Warmphase werden mehr Major Warmings beobachtet (Kunze, 2000; Taguchi und Hartmann,
2006), was in der vorliegenden Arbeit nicht weiter ausgewertet wurde. Diese positvien Ano-
malien wandern im Mittwinter von der oberen Stratospha¨re bis zur Tropopause im Spa¨tinter
(Sassi et al., 2004; Manzini et al., 2006). In Kapitel 7 soll das Abwa¨rtswandern der Ano-
malien fu¨r die ENSO-Warm- gegenu¨ber der ENSO-Kaltphase untersucht werden, um ein
mo¨gliches ENSO-Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren-Signal, insbesondere u¨ber dem
Atlantik/Europa Sektor, zu finden. Ziel ist es, die ENSO-Anomalien in der Tropospha¨re und
Stratospha¨re miteinander zu verbinden und die Mechanismen der Tropospha¨ren-Stratospha¨-
ren-Tropospha¨ren Kopplung wa¨hrend eines ENSO Ereignisses detailierter zu untersuchen.
Im Hinblick auf die unrealistischen Resultate in der Stratospha¨re und der erneut in dem
stratospha¨rischen Wind deutlich werdenden geringen Variabilita¨t fu¨r das L19, wird sich ab
dem na¨chsten Kapitel nur noch auf das L39-Modell und die Beobachtungen beschra¨nkt. Im
na¨chsten Abschnitt wird zuna¨chst die Simulation der NAO im Modell na¨her untersucht.
6.4 Die NAO im ECHAM5 Modell
In diesem Unterkapitel wird der NAO-Index und die Korrelation mit dem stratospha¨rischen
zonalen Wind na¨her untersucht (siehe auch Kapitel 3).
6.4.1 NAO(-Index) im Modell
Im Abschnitt 3.2.1.3 wurde der NAO Index eingefu¨hrt, dessen Zeitreihen hier in Abbildung
6.18 fu¨r die Modellversionen L19 (blau) und L39 (magenta) sowie fu¨r die Beobachtungen
(gru¨n) dargestellt sind. Dabei wurden die Wintermittel aus den Monaten Jan/Feb/Ma¨rz
der vergleichbaren Periode 1957/58 bis 1997/98 ausgewa¨hlt. Positive Werte entsprechen der
positiven NAO-Phase, negative Werte kennzeichnen die negative NAO-Phase. Fu¨r alle drei
Datensa¨tze sind zwischenja¨hrliche Variabilita¨ten festzustellen. Die Schwankungsbreite ist
mit Werten von +4, 9 (1989) bis −2, 3 in den ERA-40 Daten deutlich ho¨her als in den
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Modellversionen, deren Werte zwischen +2, 1 (+2, 2) und −0, 4 (−0, 9) fu¨r das L39 (L19)
liegen. Bis 1975 ist sowohl in den Modellversionen als auch in den Beobachtungen ein leichter
positiver Trend zu sehen. Der positive Trend von 1965 bis 1995 ist nur in den Beobachtungen
zu finden.
Abb. 6.18: Zeitreihe des NAO Index fu¨r das Wintermittel der Monate Januar bis Ma¨rz 1958 bis
1998; blau: L19-Modell, magenta: L39-Modell, gru¨n: ERA-40 Beobachtungsdaten.
In anderen Arbeiten wurde gezeigt, dass Klimamodelle mit vorgeschriebenen SSTs den posi-
tiven Trend u¨ber die Dekaden nicht in der Sta¨rke reproduzieren (z.B. Rodwell et al., 1999).
Neben dem Einfluss vorgeschriebener SSTs auf die NAO wird in anderen Arbeiten der Ein-
fluss der stratospha¨rischen Zirkulation untersucht. Scaife et al. (2005) zeigten die NAO in
Abha¨ngigkeit eines Trends im stratospha¨rischen zonalen Wind. In Abbildung 6.19 sind diese
Ergebnisse dargestellt. Lediglich mit einem aufgesetzten stratospha¨rischen Trend im zona-
len Wind (rote Kurve) konnte der beobachtete NAO-Trend (schwarze Kurve) im Modell
reproduziert werden. Ein von den Autoren durchgefu¨hrter Kontrolllauf mit SST-Antrieb
(blaue Kurve) zeigt dagegen nicht anna¨hernd den beobachteten NAO-Trend. Die Resulate
des Kontrolllaufs zeigen große A¨hnlichkeiten zu den in dieser Arbeit gewonnenen Ergebnisse
bezu¨glich des NAO-Index (Abbildung 6.18).
6.4.2 Korrelation des stratospha¨rischen zonalen Windes mit dem
NAO-Index
Im Hinblick auf den mo¨glichen Einfluss des stratospha¨rischen Windes auf die NAO wer-
den in Abbildung 6.20 fu¨r die Modellversionen und die Beobachtungen die Zeitreihen der
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Abb. 6.19: NAO Trend fu¨r die Beobachtungen (schwarz), ein Ensemblemittel aus 6 Kontrollsimu-
lationen (blau) und 2 Simulationen mit einem aufgesetzten Trend im stratospha¨rischen
Wind (rot) (Scaife et al., 2005).
NAO-Bodendruckdifferenzen (magenta) sowie der zonal gemittelte zonale Wind (blau) bei
60◦N in 50 hPa dargestellt. Dabei wurde der zonale Wind fu¨r das Wintermittel DJF berech-
net, fu¨r die die NAO repra¨sentierenden Bodendruckdifferenzen wurde das Wintermittel um
einen Monat nach hinten verschoben (JFM). Damit wurde die in der Abbildung 7.1 deutlich
werdende zeitliche Verschiebung zwischen dem Signal in der Stratospha¨re und am Boden
beru¨cksichtigt.
Alle drei Zeitreihen zeigen in der Bodendruckdifferenz (Abb. 6.20) entsprechend zum NAO-
Index (Abb. 6.18) eine interannuale Variabilita¨t. Auffa¨llig ist die gro¨ßere Schwangungsbreite
in den Beobachtungen.
Der zonale Wind (blaue Kurve) ist in den Modellversionen im Vergleich zu den Beobach-
tungen sta¨rker. Wa¨hrend in den Beobachtungen (6.20c) Werte um 10 m/s festzustellen sind,
ergeben sich fu¨r die L19- und die L39-Version (6.20) zonale Windgeschwindigkeiten um
20 m/s fu¨r die L19- und L39–Version (6.20a). Auffa¨llig fu¨r die L19-Version ist die geringere
Variabilita¨t im zonalen Wind, die auf eine reduzierte planetarische Wellenaktivita¨t in der
Stratospha¨re zuru¨ckzufu¨hren ist (hier nicht gezeigt). Insgesamt weist die Stratospha¨re im
L19-Modell eine zu geringe Variabilita¨t auf (siehe Kapitel 5). Damit ko¨nnen auch die in Ka-
pitel 6 hohen Signifikanzen mit unrealistischen Anomaliemustern der geopotentiellen Ho¨he
und der Temperatur in der Stratospha¨re erkla¨rt werden.
Um die Verbindung zwischen dem zonalen Wind in der unteren Stratospha¨re und der NAO
am Boden herzustellen, wurden die Korrelationen zwischen diesen beiden Gro¨ßen fu¨r die
Periode 1957/58 bis 1997/98 berechnet. Fu¨r die Beobachtungen ergibt sich mit 0,52 die
ho¨chste Korrelation. Damit wird deutlich, dass trotz großer zwischenja¨hrlicher Schwankun-
gen beider Gro¨ßen ein (linearer) Zusammenhang besteht. Im L39-Modell korrelieren zonaler




Abb. 6.20: NAO Bodendruckdifferenz (magenta) und zonaler Wind (blau) in 50 hPa fu¨r 50◦-70◦N
gemittelt fu¨r L19 (oben), L39 (mitte) und ERA-40 (unten).
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Wind und NAO weniger gut. Mit einem Wert von nur 0,22 fu¨r das Ensemblemittel aus
allen 5 Modellsimulationen la¨sst sich ein Zusammenhang zwischen stratospha¨rischem zona-
len Wind und der NAO am Boden nur schwer erkla¨ren. In den einzelnen La¨ufen ergeben
sich allerdings sehr unterschiedliche Korrelationen, die sogar Werte von 0,6 erreichen (hier
nicht gezeigt). Diese Unterschiede genauer zu analysieren wa¨re von großem Interesse, um
die Korrelationen besser zu verstehen, soll aber nicht Schwerpunkt dieser Arbeit sein. Die
Modellversion L19 zeigt mit einem Korrelationswert von 0,43 eine hohe Korrelation. Der im
Vergleich zur L39-Modellversion etwas ho¨here Wert ist auf die erwa¨hnte geringe Variabilita¨t
im stratospha¨rischen zonalen Wind zuru¨ckzufu¨hren.
In Scaife et al. (2005) wurde der Zusammenhang zwischen den beiden Gro¨ßen ebenfalls dar-
gestellt (siehe Abb. 6.21). Sie fanden einen positiven NAO-Trend, der mit einem Anstieg im
zonalen Wind in 50 hPa bei 60◦N einherging. Fu¨r den gesamten Zeitraum 1957 bis 2001 fan-
den die Autoren eine Korrelation von 0,5, die fu¨r die Periode 1965 bis 1995 auf 0,8 anstieg. Ein
derartiger Trend ist in den hier dargestellten Resultaten nicht zu finden. Damit wird deut-
lich, dass vorgeschriebene SSTs in einem Mittlere Atmospha¨re GCM nicht reichen, um den in
Beobachtungen signifikanten Trend im stratospha¨rischen Wind (z.B. Langematz et al., 2003)
und den beobachteten positiven Trend in der NAO (Scaife et al., 2005) zu erhalten. Nach den
Ergebnissen von Scaife et al. (2005) fu¨hrt eine Versta¨rkung des stratospha¨rischen Windes zu
dem beobachteten positiven NAO Trend. Diese Versta¨rkung kann zum Einen durch eine di-
rekte A¨nderung des zonalen Windes (Relaxationsansatz) (Scaife et al., 2005) oder durch die
Vorgabe des beobachteten stratospha¨rischen Ozon und CO2 Trend (Langematz et al., 2003)
im Modell hervorgerufen werden.
Abb. 6.21: Winter NAO Index (blau) und zonalgemittelter zonaler Wind (schwarz) in 50 hPa bei
60◦N, 1957-2001 (Scaife et al., 2005).

Kapitel 7
ENSO - Atmospha¨re: Wechselwirkung
und Mechanismen
In diesem letzten Ergebniskapitel werden Wechselwirkungen und Mechanismen von EN-
SO mit der Atmospha¨re untersucht. Ausgehend von den in Kapitel 6 dargestellten ENSO-
Anomalien in der Tropospha¨re und Stratospha¨re, wird in diesem Kapitel insbesondere die
Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Kopplung in Verbindung zu bringen mit ENSO
analysiert. Fu¨r diese Zwecke wird nur noch das Mittlere Atmospha¨renmodell ECHAM5, was
eine realistische Stratospha¨re simuliert, mit den Beobachtungsdaten ERA-40 verglichen. Die
u¨ber die gesamte Ho¨he saisonale Entwicklung der Anomalien und Signifikanzen soll hier
detailiert erkla¨rt werden.
7.1 Vertikale Struktur der ENSO-Anomalien
Wa¨hrend der ENSO-Warmphase ist ein schwacher und warmer Polarwirbel in der Strato-
spha¨re vorherrschend. Damit treten ha¨ufiger Stratospha¨renerwa¨rmungen auf Labitzke und
van Loon,1999 (z.B. Taguchi und Hartmann, 2006), die im Verlauf des Winters abwa¨rts
wandern. In der Abbildung 7.1 ist ein Zeit-Ho¨hen-Schnitt fu¨r die zonal gemittelte Tempera-
tur bei 80◦N und den zonal gemittelten zonalen Wind bei 60◦N gezeigt. Dabei werden die
Differenzen zwischen den ENSO-Warm- und Kaltphasen fu¨r die Monate Oktober bis April
gezeigt. Wa¨hrend diese hier fu¨r das Modell u¨ber die gesamte vertikale Domaine erfolgt, ist
die Darstellung fu¨r den ERA-40-Datensatz nur bis 1 hPa mo¨glich (siehe Abschnitt 4.2).
Mit dem L39-Modell (Abb. 7.1a) ist fu¨r den November im Bereich 1000 - 300 hPa eine hohe
Signifikanz (99%) feststellbar. Weitere Signifikanzen sind ab Januar in der Stratospha¨re zu
finden, die bis Ma¨rz ein Absinken zum Boden zeigen. Dabei wird vermutet, dass die Ent-
wicklung der Anomalien von November bis Januar aufgrund der planetarischen Wellenaus-
breitung geschieht, welche im Abschnitt 7.2 na¨her dargelegt wird. Die in den Wintermonaten
Jan/Feb gezeigten Signifikanzen in der Stratospha¨re stimmen mit den in Kapitel 6 darge-
stellten Anomalien gut u¨berein. So ist auch hier eine polare Erwa¨rmung mit maximalen
Werten von 4◦C/5◦C in der unteren und mittleren Stratospha¨re erkennbar. Diese scheint
mit den Signifikanzen nach unten zu wandern. Das Signal am Boden wird fu¨r die NH-Karten
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im Detail in Abschnitt 7.3 gezeigt. Eine weitere hoch signifikante negative Anomalie (−5◦C)
tritt im Januar in der Mesospha¨re auf, welche bei
”
Major Warmings“ typisch ist und durch
das Filtern von Schwerewellen bei stratospha¨rischen Ostwinden erzeugt wird. Desweiteren
leutet die ebenfalls in der Mesospha¨re auftretende positive Anomalie ab Ma¨rz das
”
Final
Warming“ und damit die Umstellung zur Sommerzirkulation ein.
Fu¨r den ERA-40 Datensatz (Abb. 7.1b) sind keine Signifikanzen zu finden. Im Vergleich zum
Modell ist ab Oktober eine Erwa¨rmung erst der mittleren, ab Dezember auch der unteren
Stratospha¨re (5◦C) zu finden, die sich bis Januar nicht sichtlich nach unten bewegt. Allerdings
weist sie ab Februar ein schnelles Absinken auf. In der oberen Stratospha¨re ist a¨hnlich zum
Modell eine Abku¨hlung (−7◦C) im im Februar erkennbar, die sich zum Fru¨hling nach unten
ausbreitet.
Mit der polaren Erwa¨rmung geht eine A¨nderung der zonalen Zirkulation einher. Die Ab-
bildung 7.1c weist im November Signifikanzen auf, die sich von der unteren Tropospha¨re
bis zur Tropopause erstrecken. Im Januar sind Signifikanzen auf dem Niveau von 90% in
der mittleren Stratospha¨re bis unteren Mesospha¨re zu finden. Fu¨r diese wird bis Ma¨rz ein
Absinken bis zum Boden erkennbar. Entsprechend des abgeschwa¨chten Polarwirbels sind die
Signifikanzen in der mittleren Stratospha¨re mit negativen Anomalien im zonal gemittelten
zonalen Wind (-9 m/s) verbunden. Mit dem Abku¨hlen in der Mesospha¨re zeigt sich ein paral-
leles Absinken der positiven Anomalie im Ma¨rz/Apr. Im April deutet eine Abschwa¨chung
in der Mesospha¨re auf eine spa¨te Umstellung zur Sommerzirkulation hin. In den Beobach-
tungen (Abbildung 7.1d) ist eine langsamere Abwa¨rtsbewegung ersichtlich. Ab November
kennzeichnen negative Werte in der mittleren und unteren Stratospha¨re eine Abschwa¨chung
der winterlichen Westwinde und damit des Polarwirbels. Diese wandern im Febuar nicht
ganz bis zum Boden runter.
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In diesem Abschnitt wird ein Erkla¨rungsansatz fu¨r die im Kapitel 6 dargestellten strato-
spha¨rischen Anomalien gegeben. Dazu wird die Verbindung zwischen der Tropospha¨re und
der Stratospha¨re mit Hilfe der planteraschen Wellenanregung untersucht, indem die statio-
na¨ren Wellen der geopotentiellen Ho¨he analysiert werden.
In dem La¨ngen-Druck-Schnitt (Abbildung 7.2) ist die geopotentielle Ho¨he fu¨r das DJF-
Wintermittel des neutralen Zustands beider Datensa¨tze dargestellt. Mit derartigen Darstel-
lungen werden die planetarischen Wellen mit den fu¨r die Stratospha¨re dominierenden zonalen
Wellenzahlen 1 - 3 deutlich. Die Abweichung vom zonalen Mittel berechnet sich aus der Kli-
matologie aller neutralen Jahre, wovon das zonale Mittel abgezogen und hier fu¨r eine Breite
von 60◦N gezeigt wird. Zwischen 60◦N und 70◦N treten maximale Amplituden der geopoten-
tiellen Ho¨hen Wellenzahlen 1 bis 3 in Beobachtungsdaten auf (Pawson und Kubitz, 1996),
die in ECHAM5, etwas su¨dlich bei 50◦ bis 60◦N liegen (hier nicht gezeigt). Die Maxima geben
die maximale Amplitudensta¨rke der Welle wieder, die jeweilige Lage kennzeichnet die Phase
der Welle. Die Klimatologien zeigen sowohl fu¨r die Modellversionen als auch fu¨r die Beob-
achtungen positive Werte im Bereich von 90◦ bis 130◦W am Boden, die mit zunehmender
7. ENSO - Atmospha¨re: Wechselwirkung und Mechanismen 93
(a) L39 (b) ERA40
(c) L39 (d) ERA
Abb. 7.1: Zeitliche Entwicklung der Differenzen zwischen wENSO und cENSO im L39-Modell
(links) und in den Beobachtungen (rechts) von Oktober bis April. Oben: Anomalien
zonalgemittelten Temperatur bei 80◦N; der Kontourlinienabstand betra¨gt 1◦C. Unten:
Anomalien des zonalgemittelten zonalen Windes bei 60◦N; der Kontourlinienabstand
betra¨gt 1 m/s. Die signifikanten Gebiete wurden auf dem 90% Niveau hell und auf dem
99% Niveau dunkel schattiert.
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Ho¨he eine Westwa¨rtsneigung aufweisen. Bei einer Westwa¨rtsneigung mit zunehmender Ho¨he
ist die U¨bertragung von Impuls- und Wa¨rmeflu¨ssen gewa¨hrleistet (hydrostatisches Gleich-
gewicht). Ein maximal polwa¨rtiger Wa¨rmefluss ist mit starkem Wellenbrechen korreliert
(Newman et al., 2001). In der Modellversion L39 (7.2a) sind bei 160◦W in 10 hPa positive
Werte von 640 m zu erkennen. Das Amplitudenmaximum mit 720 m bei 110◦ bis 170◦E ist
aber erst in einer Ho¨he von 0,5 bis 3 hPa zu finden. Die Beobachtungen (7.2b) zeigen bis
10 hPa einen a¨hnlichen Verlauf der positiven Abweichungen, wobei das Maximum bei 150◦E
bis 160◦W in 2 bis 5 hPa mit 880 m etwas sta¨rker ist. Neben den positiven Abweichungen vom
zonalen Mittel sind zwischen 150◦E und 130◦W sowie 90◦W und 10◦E (170◦E und 130◦W
sowie 90◦W und 30◦E) in ERA-40 (in L39) negative Werte gegeben; fu¨r beide Datensa¨tze
sind a¨hnliche negative Abweichungen vom zonalen Mittel zu erkennen. Von 10◦ bis 150◦E mit
160 m in den Beobachtungen und 30◦ bis 170◦E mit 80 m in dem L39-Modell sind positive
Amplitudenphasen in etwa 100 bis 300 hPa zu finden. Damit ist fu¨r die Tropospha¨re und
die untere Stratospha¨re bis 70 hPa eine dominierende zonale Wellenzahl 2 festzustellen, die
daru¨ber in eine zonale Wellenzahl 1 u¨bergeht.
(a) L39 (b) ERA40
Abb. 7.2: Geopotentielle Ho¨he der stationa¨re Eddies [m] bei 60◦N wa¨hrend dem neutralen Zustand
fu¨r DJF. a) L39 und b) ERA-40 Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 80 m.
Schattierte Bereiche kennzeichnen positive Werte.
Um eine vera¨nderte Wellenanregung und -ausbreitung als eine Erkla¨rung fu¨r die strato-
spha¨rischen Anomalien in Kapitel 6 zu finden, werden die Anomalien der zonalen Wellen der
geopotentiellen Ho¨he wa¨hrend der ENSO-Warm- und ENSO-Kaltphase miteinander sowie
mit den Beobachtungsdaten verglichen.
Die ENSO-Warmphase (Abb. 7.3), a und b) zeigt von ca. 120◦W bis 10◦W im L39 (7.3a)
sowie bis 10◦E in den Beobachtungen (7.3b) eine positive tropospha¨rische Anomalie, die im
Vergleich zum neutralen Zustand (Abb. 7.2) die negative Abweichung der zonalen Wellen zu
kompensieren scheint. Mit dieser Darstellung wird die stratospha¨rische vertikale Struktur der
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Anomalie der zonalen Wellen deutlich, die eine Versta¨rkung der stationa¨ren Welle-1 zeigt.
Ebenso ist eine Westwa¨rtsneigung der Anomalien mit der Ho¨he feststellbar, die vor allem im
L39 ab 30 hPa ausgepra¨gt ist. Die damit versta¨rkten positiven Werte sowie Westwa¨rtsneigung
wa¨hrend einer ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand sind ein Hinweis fu¨r die
erho¨hte Wellenanregung und -ausbreitung. Der ERA-40 Datensatz besta¨tigt die Modeller-
gebnisse in weiten Teilen. Wa¨hrend L39 eine maximale Anomalie von 60 m zwischen 30 und
3 hPa zeigt, sind in den Beobachtungen 100 m bei 30 hPa feststellbar. In den Beobachtungen
ist gleichzeitig eine negative Anomalie von 60 m im Bereich 170◦E bis 110◦W zu finden, der
sich westlich davon bis 60◦E eine positive Anomalie anschließt. Diese erreicht Werte gro¨ßer
als 200 m oberhalb 1 hPa (nicht gezeigt). Eine weitere negative Anomalie ist zwischen 10◦E
bis 60◦E zu sehen, die sich mit der negativen Anomalie ab 0◦E in einem Druckniveau von et-
wa 100 hPa verbindet und Werte gro¨ßer als 180 m aufweist (nicht gezeigt). Ein etwas anderes
Bild ist fu¨r die L39-Version festzustellen, die bis auf ganz schwach und kleinra¨umige positive
Anomalien nur noch eine negative Anomalie im restlichen La¨ngenbereich zeigt. Dabei werden
minimale Werte von -140 m in einer Ho¨he von 1 hPa und 30◦W simuliert.
Hieraus kann gefolgert werden, dass es wa¨hrend eines El Nin˜o Ereignisses zu einer versta¨rkten
geopotentiellen Ho¨he Welle 1 (und Welle 2) Anregung in der Tropospha¨re kommt, die
sich bis in die Stratospha¨re ausbreiten und aufgrund des versta¨rkten Wa¨rme- und Impuls-
fluss (Westwa¨rtsneigung mit zunehmneder Ho¨he) zu einem Wellenbrechen und polwa¨rtigem
Transport des Wa¨rmeflusses fu¨hrt. Dieser Prozess wird von einer Verschiebung, Abschwa¨-
chung und Erwa¨rmung des Polarwirbels mit einer gleichzeigtigen Ausbildung, Versta¨rkung
und polwa¨rts Wandern des Ale¨utenhochs begleitet, wie in Abschnitt 6.3 gezeigt werden konn-
te. Diese Resultate stehen in guter U¨bereinstimmung mit fru¨heren Beoabachtungsarbeiten
(van Loon und Labitzke, 1987; Hamilton, 1993a).
Wa¨hrend der ENSO-Kaltphase (Abb. 7.3, c und d) fa¨llt auf, dass das Wellenanregungsmuster
umgekehrt zur ENSO-Warmphase ist. Im Bereich von 140◦ bis 40◦W (in den Beobachtun-
gen bis 30◦W) ist eine negative Anomalie zu finden. Die L39-Version (Abb. 7.3c) zeigt mit
-40 m und einer leichten Westwa¨rtsneigung geringe negative Abweichungen, die bis in die
Mesospha¨re reichen. Der ERA-40 Datensatz bringt mit u¨ber -140 m hohe negative Anoma-
lieamplituden hervor. O¨stlich von 40◦W im Modell bzw. 30◦W in den Beobachtungen bis
10◦E ist eine positive Anomalie zu sehen, die in den Beobachtungen und in der L39-Version
mit 100 m ungefa¨hr gleich stark ist. Im ersteren Datensatz liegt sie bei 10 hPa, wa¨hrend
sie im letzteren bei 3 hPa auftritt. In den Beobachtungen ist eine weitere positive Anomalie
von 70◦E bis 140◦W feststellbar, die sich ab einem Druckniveau von 20 hPa mit der west-
lich liegenden positiven Anomalie verbindet. Dazwischen ist bis in dieses Druckniveau eine
schwach negative Anomalie (20 m) zu finden. Fu¨r die L39-Version ist diese zweite positive
Anomalie im Bereich von 130◦E bis 140◦W am Boden zu finden, wobei sie sich mit geringer
Ho¨he bis 50◦E erstreckt. Mit 20 m ist sie schwach ausgepra¨gt und reicht bis 30 hPa. Die,
wie in den Beobachtungen westlich gelegene negative Anomalie (10◦ bis 130◦E am Boden),
reicht bis in die Mesospha¨re (40 m).
Die zum neutralen Zustand entgegengesetzten Werte zwischen 120◦E und 80◦W haben ei-
ne Abschwa¨chung der planetarischen Welle 1 zur Folge. Damit kann das schwa¨chere und
nicht signifikante stratospha¨rische Signal bei einer ENSO-Kaltphase nicht nur mit den nied-
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rigen SST-Amplituden begru¨ndet werden, sondern auch mit einer gegenu¨ber dem neutralen
Zustand Abschwa¨chung des tropospha¨rischen Wellenantriebs.
(a) L39 (b) ERA40
(c) L39 (d) ERA40
Abb. 7.3: Anomalie der stationa¨re Eddie Ho¨he [m] bei 60◦N wa¨hrend der ENSO-Warmphase (obe-
re Reihe) und ENSO-Kaltphase (untere Reihe) fu¨r DJF. a, c) L39 und b, d) ERA-40
Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 20 m. Schattierte Bereiche kennzeichnen
positive Werte.
Diese Ergebnisse zeigen sehr deutlich, dass die entsprechenden ENSO-Phasen unterschied-
liche Anregungsorte und Ausbreitungssta¨rke fu¨r die stationa¨ren planetarischen Wellen, die
von der Tropospha¨re bis in die Stratospha¨re propagieren, in der winterlichen Nordhemispha¨re
hervorrufen.
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7.3 Saisonale Entwicklung in den Bodenkarten
Die in der Tropospha¨re im Modell gezeigten Signifikanzen (Abschnitt 7.1) deuten auf ei-
ne Kopplung zwischen der Stratospha¨re und der Tropospha¨re hin. Die Anomalien wandern
sowohl in der zonal gemittelten Temperatur als auch im zonal gemittelten zonalen Wind
von Januar in der Stratospha¨re bis Ma¨rz abwa¨rts zum Boden. Davon ausgehend werden mit
den Abbildungen 7.4 und 7.5 die Anomalien fu¨r die ENSO-Warm- und Kaltphasen Diffe-
renz am Erdboden im Winterverlauf (ND, JF, MA) gezeigt. Die Beobachtungen (Abb. 7.4d)
zeigen im ND von Osteuropa u¨ber Nordsibirien positive Abweichungen von 3 hPa. Gleich-
zeitig ist u¨ber den Ale¨uten eine große mit bis zu -5 hPa negative Anomalie zu finden, die
sich u¨ber Alaska bis nach Nordkanada zieht. Im Nordatlantik vor der europa¨ischen Ku¨ste
ist eine zweite negative Anomalie mit minimalen Werten bis -8 hPa und Signifikanzen von
99% zu finden. Der su¨dliche Nordatlantik sowie der su¨dliche Nordpazifik vor Japan zeigt
mit 2 hPa positive hochsignifikante (99%) Werte. Das L39-Modell (Abb. 7.4a) zeigt u¨ber
dem Nordpazifik eine gro¨ßer ausgedehnte negative hochsignifikante (99%) Anomalie, die mit
minimalen Werten von -8 hPa sta¨rker als in den Beobachtungen ist. Im Bereich Europa liegt
die 0 Linie, so dass bis auf die in Nordosteuropa positiven signifikanten (99%) Werte (2 hPa)
keine klaren Anomalien festzustellen sind. Eine weitere positive Anomalie (2 hPa) liegt u¨ber
Kanada und wie in den Beobachtungen eine negative Anomalie vor der europa¨ischen Ku¨ste,
die ein Minimum von -4 hPa aufweist. Sowohl diese positive als auch die negative Anomalie
sind ebenfalls hochsignifikant (99%). Im Verlauf des Winters wechseln diese Bedingungen
am Boden. Fu¨r die ERA-40 Daten ergeben sich im JF positive Anomalien bis 4 hPa u¨ber
Nordkanada, Gro¨nland und dem Nordpol (Abb. 7.4e). Die negative Anomalie im Bereich
der Ale¨uten hat sich u¨ber den Nordpazifikk ausgedehnt und auf hochsignifikante Werte von
-13 hPa versta¨rkt. U¨ber Europa liegt im no¨rdlichen Teil eine schwach negative Anomalie
(2 hPa), die sich u¨ber Sibirien bis in den Nordpazifik erstreckt. Im su¨dlicheren Nordat-
lantik vor der Nordamerikanischen Ostku¨ste sind negative Werte (-3 hPa) zu finden. Das
L39-Modell simuliert im Vergleich dazu weiterhin eine hochsignifikante negative Anomalie
(-7 hPa) u¨ber den Ale¨uten (Abb. 7.4b). Die positive Anomalie u¨ber Kanada hat sich abge-
schwa¨cht (1 hPa). Die vor Europa liegende negative Anomalie im ND hat sich ebenso im
JF abgeschwa¨cht und u¨ber den no¨rdlichen Teil Europas verlagert. Der Wechsel in den Ober-
fla¨chenbedingungen wird noch deutlicher fu¨r das Mittel der Monate Ma¨rz und April (MA).
Die Beobachtungen zeigen eine u¨ber dem Pol liegende positive Anomalie (5 hPa), die sich
u¨ber Gro¨nland bis nach Nordkanada ausdehnt (Abb. 7.4f). Umgeben wird diese von schwach
negativen (fast ringfo¨rmigen) Anomalien mit minimalen Werten von -3 hPa im Nordatlan-
tik und Nordosteuropa. Im spanischen Raum wird eine schwach positive Anomalie (2 hPa)
deutlich. Im L39-Modell hat sich die negative Anomalie u¨ber den Ale¨uten weiter versta¨rkt
und zeigt hochsignifikante Werte von -10 hPa (Abb. 7.4c). U¨ber dem Pol, Gro¨nland, Island
und teils Nordamerika liegen schwach positive Werte (2 hPa). Vor der europa¨ischen Ku¨ste
zentriert tritt eine signifikante (95%) negative Anomalie (-2 hPa) auf.
Eine derartige A¨nderung der Bedingungen am Erdboden ist auch fu¨r die Temperatur feststell-
bar (Abb. 7.5). Im fru¨hen Winter (ND) sind sowohl fu¨r die Beobachtungen (Abb. 7.5d) als
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(a) L39 ND (b) L39 JF (c) L39 MA
(d) ERA40 ND (e) ERA40 JF (f) ERA40 MA
Abb. 7.4: Saisonale Entwicklung (ND - JF - MA) der Anomalie im Bodendruck wa¨hrend der
ENSO-Warmphase gegenu¨ber der ENSO-Kaltphase, 20◦-90◦N: a) bis c) L39 und d) bis
e) ERA-40 Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 1 hPa. Die signifikanten Gebiete
wurden auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99% Niveau dunkel schattiert.
auch fu¨r das L39-Modell (Abb. 7.5a) positive Anomalien im Europa¨ischen Raum ersichtlich
(0,5 bis - 1◦C). Deutlich wird hier der gegenu¨ber den Beobachtungen gla¨ttende Charakter im
Modell aufgrund der Mittelung u¨ber fu¨nf Simulationen. Zum JF sind im Nordeuropa¨ischen
Bereich weiterhin positive Anomalien u¨ber Europa zu finden. Gleichzeitig tritt statt der im
ND positiven eine negative Anomalie u¨ber dem Pol auf, die fu¨r die Beobachtungen (Abb.
7.5b) sta¨rker ausgepra¨gt ist. Fu¨r die Monate MA sind im L39-Modell (Abb. 7.5c) fu¨r den
Nordeuropa¨ischen Raum hochsignifikante negative Werte (1◦C) feststellbar. U¨ber Gro¨nland
und weite Teile des Nordatlantiks sind positive Werte erkennbar, die hohe Signifikanzen
(99%) aufweisen. Die Beobachtungen (Abb. 7.5f) zeigen eine Ausdehnung der negativen
Werte von Nord- nach Su¨deuropa, wobei der su¨dwestliche und o¨stliche Teil Europas positive
Anomalien aufzeigt.
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(a) L39 ND (b) L39 JF (c) L39 MA
(d) ERA40 ND (e) ERA40 JF (f) ERA40 MA
Abb. 7.5: Saisonale Entwicklung (ND - JF - MA) in der 2m-Temperatur wa¨hrend der ENSO-
Warmphase gegenu¨ber der ENSO-Kaltphase, 20◦-90◦N: a) bis c) L39 und d) bis f)
ERA-40 Analysen. Der Kontourlinienabstand betra¨gt 0.5◦C, die ±0, 5◦C Linie ist einge-
zeichnet. Die signifikanten Gebiete wurden auf dem 95% Niveau hell und auf dem 99%
Niveau dunkel schattiert.
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Es konnte damit ein saisonaler Gang im Bodensignal dargelegt werden, der im spa¨ten Winter
bzw. im Fru¨hling die negative NAO-Phase anna¨hernd wiedergibt. Dabei scheint der Wechsel
des Signals am Erdboden fu¨r den ERA-40 Datensatz um einen Monat dem des L39-Modells
voraus.
7.4 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse
Nachdem in Kapitel 6 die Anomalien der ENSO-Phase fu¨r die Tropospha¨re und die Strato-
spha¨re gezeigt wurden, sollte hier untersucht werden, inwieweit diese Anomaliemuster mitein-
ander gekoppelt sind und ob es zu einer Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Wech-
selwirkung wa¨hrend eines ENSO-Ereignisses kommt. Schwerpunkt dabei war es, die Wir-
kungsweise von ENSO auf die Extratropen zu untersuchen. Es wurde gezeigt, dass sich im
L39-Modell signifikante Anomalien der ENSO-Warmphase gegenu¨ber der ENSO-Kaltphase
in der zonalgemittelten Nordpoltemperatur und im zonalen Wind ab November von der
Tropospha¨re in die Stratospha¨re ausbreiten und dort im Januar/Februar ein maximal wer-
dendes Abwa¨rtswandern dieser Signifikanzen deutlich wird. Dabei werden signifikante po-
sitive Anomalien am Erdboden im Ma¨rz simuliert. Fu¨r die ERA-40 Daten ist im Januar
ein langsames Abwa¨rtswandern nichtsignifikanter positiver Anomalien erkennbar Im Febru-
ar wird allerdings ein schnelles Absinken der polaren Erwa¨rmung deutlich, die nicht ganz
bis zum Boden reicht. Ein derartiges Abwa¨rtswandern der beobachten und simulierten stra-
tospha¨rischen Anomalien wurde auch in anderen Arbeiten festgestellt (Manzini et al., 2006;
Ineson und Scaife, 2008) und hat nach Baldwin und Dunkerton (2001) einige Wochen spa¨ter
einen deutlichen Effekt auf die Wetterbedingungen am Boden.
Die Sta¨rke und Temperatur des stratospha¨rischen Polarwirbels im Winter wird zu einem
großen Teil durch tropospha¨rische planetarische Wellenanregung kontrolliert, wobei sich
die stationa¨ren planetarischen Wellen bei einer großen plo¨tzlichen Stratospha¨renerwa¨rmung
versta¨rkt vertikal und polwa¨rts ausbreiten und mit dem Grundstrom wechselwirken (Matsuno,
1970; Holton et al., 1995; Newman et al., 2001). Das Wellenanregungsmuster ist fu¨r die
ENSO-Kaltphase umgekehrt zur ENSO-Warmphase. Wa¨hrend fu¨r die ENSO-Warmphase
eine versta¨rkte geopotentielle Ho¨he Welle 1 Anregung in der Tropospha¨re erkennbar ist,
wird fu¨r die ENSO-Kaltphase eine Reduzierung des zonalen Wellenzahl 1 Antriebs fest-
gestellt. Gleichzeitig wird wa¨hrend der ENSO-Warmphase ein versta¨rkter Wa¨rme- und Im-
pulsfluss, aufgrund der Westwa¨rtsneigung, mit zunehmender Ho¨he, simuliert und beobachtet.
In Folge dessen findet eine Verschiebung, Abschwa¨chung und Erwa¨rmung des Polarwirbels
mit einer gleichzeitigen Ausbildung, Versta¨rkung und polwa¨rts Wandern des Ale¨utenhochs
wa¨hrend einer ENSO-Warmphase statt (Abschnitt 6.3). Die schwa¨cheren beobachteten und
simulierten Signale wa¨hrend der ENSO-Kaltphase ko¨nnen auf den reduzierten Wellenantrieb
-und ausbreitung zuru¨ckgefu¨hrt werden (Abschnitt 7.2). Die Resultate der unterschiedlichen
Wellenanregung stimmen mit fru¨heren Modellarbeiten gut u¨berein (Hoerling et al., 1997;
Manzini et al., 2006).
Im Hinblick auf den mo¨glichen Einfluss von ENSO auf den Euro-Atlantischen Sektor wurde
der saisonale Verlauf im Bodendruck und in der 2m-Temperatur fu¨r die Differenzen zwischen
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ENSO-Warm- und ENSO-Kaltphase fu¨r den Spa¨twinter/Fru¨hjahr detailierter untersucht.
Sowohl im L39-Modell als auch im ERA-40 Datensatz zeigt sich im Verlauf des Winters ein
Wechsel im Bodendruck und der 2m-Temperatur u¨ber dem Bereich Atlantik/Europa. Ein
negatives NAO Signal ist fu¨r die Beobachtungen im JF und fu¨r das L39-Modell im MA zu
finden, wobei dieses im Modell (teilweise) zu 95% signifikant ist. Das verzo¨gerte NAO-Signal
kann mit der zeitlichen Verschiebung des stratospha¨rischen Signals im L39-Modell erkla¨rt
werden. Ein Signal am Boden wurde auch in anderen Mittlere Atmospha¨re Modellstudien
im Fru¨hjahr gefunden (Ineson und Scaife, 2008). Auffallend im ECHAM5 Modell ist das
persistente Ale¨utentief wa¨hrend der Wintersaison, welches vermutlich das Signal u¨ber dem
Pol schwa¨cht und sich somit kein deutliches NAO-Signal ausbilden kann.
Toniazzo und Scaife (2006) versuchten ebenfalls ein ENSO-Signal u¨ber dem Atlantik und Eu-
ropa in Beobachtungs und Modelldaten zu finden. Dazu teilten sie die El Nin˜os in moderate
und starke Ereignisse ein. Wa¨hrend die Autoren fu¨r die moderaten El Nin˜os ein NAO-Signal
in den Boebachtungen am Boden fanden, zeigten die starken El Nin˜o Fa¨lle kein eindeutiges
Signal. Die mit SSTs angetriebenen Modellexperimente gaben das beobachtete ENSO-Signal
u¨ber Europa nicht wieder. Weitere Beobachtungs- und Modellstudien zeigen zum Teil einen
ENSO-NAO Einfluss, der aber nicht eindeutig zu sein scheint (Fraedrich und Mu¨ller, 1992;
Gouirand, 2003; Bro¨nnimann et al., 2004). AGCMs scheinen Probleme zu haben deutliche,
signifikante Signale zu simulieren. In der vorliegenden Arbeit wurde versucht ein realisti-
sches ENSO-NAO-Signal mit Hilfe einer ho¨heren vertikalen Auflo¨sung und einer vollsta¨ndig
aufgelo¨sten Stratospha¨re zu erhalten. Die Arbeit von Merkel und Latif (2002), in der der
Einfluss auf die NAO mit einem sta¨rkeren El Nin˜o als in den Beobachtungen mit 5 Reali-
sationen im Hinblick auf eine erho¨hte horizontale Auflo¨sung im Modell untersucht wurde,
zeigt einen schwachen, aber signifikanten Effekt auf den Atlantik/Europa Sektor. Aufgrund
einer ho¨heren horizontalen Auflo¨sung wird die Orographie besser repra¨sentiert, was zu einer
erho¨hten Wellenanregung fu¨hrt, die wie in diesem Kapitel (Abschnitt 7.2) gezeigt werden
konnte einen Einfluss auf die Wechselwirkungen und Fernwirkung von ENSO hat.
Neuere Untersuchungen zeigen, dass das ENSO-Signal auf Europa sich zwischen einzelnen
El Nin˜os unterscheidet (Bro¨nnimann et al., 2004; Toniazzo und Scaife, 2006; Bro¨nnimann,
2007). Ein Grund kann im tropischen Pazifiksignal selbst liegen (Greatbatch et al., 2004).
Auf niederfrequenten Zeikskalen variiert das diese Region verlassende Signal und fu¨hrt zu
einem differenzierten ENSO-Effekt in Europa. Dabei ko¨nnen die Sta¨rke, die Position und
der Zeitraum des SST-Signals im tropischen Pazifik eine Rolle spielen. Desweiteren scheint
der Effekt von der zu betrachtetenden Nin˜o Region abha¨ngig zu sein. Larkin und Harrison
(2005) zeigen, dass mit der Hinzunahme aus dem Nin˜o3.4 Index resultierende Vera¨nderungen
in den Winterbedingungen am Boden u¨ber Europa zu beobachten sind. Sie fanden mit einem
in der Nin˜o 3.4 Region sta¨rkeren Signal auch ein klareres Signal fu¨r die Bodentemperatur,
in dem Fall ein Abku¨hlen in Nordosteuropa. Dies konnte auch in der L39-Modellversion
im MA simuliert werden. Neben den Unterschieden im Pazifik, wird das Signal auf dem
Weg nach Europa moduliert, wobei die nichtlineare Wechselwirkung mit den SSTs anderer
Ozeane ein Einflussfaktor haben kann. So hat der tropische Atlantik einen sehr starken Effekt,
wenn die SSTs des tropischen Pazifiks und Atlantiks in Phase sind (Mathieu et al., 2004;
Gouirand, 2003; Spencer und Slingo, 2003; Sutton und Hodson, 2003). Bro¨nnimann et al.
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(2007) fanden eine sta¨rkere Korrelation von ENSO und der NAO, wenn ENSO und PDO
(engl. Pacific Decadal Oscillation) im Jahr vor dem zu analysierenden Winter in Phase sind.
Insgesamt ist es schwer ein eindeutiges NAO Signal in den Beobachtungen und in Mo-
dellsimulationen zu finden. Die Auswahl der ENSO-Ereignisse sowie der betrachtete Zeit-
raum scheinen einen erheblichen Einfluss auf die Ergebnisse zu haben. Dies wird sowohl in
Beobachtungs- als auch in Modellstudien deutlich. Als eine U¨bersicht dient Bro¨nnimann
(2007). In der vorliegenden Arbeit konnte gezeigt werden, dass sowohl fu¨r die ERA40-
Beobachtungen als auch fu¨r das L39-Modell ein Effekt von ENSO auf die NAO existiert, der
u¨ber die Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Wechselwirkung erkla¨rt werden kann.
Kapitel 8
Zusammenfassung und Ausblick
Im Rahmen dieser Arbeit soll der Einfluss von El Nin˜o/ Southern Oscillation (ENSO) auf
die Atmospha¨re in den mittleren und polaren Breiten wa¨hrend des NH-Winters untersucht
werden. Besondere Aufmerksamkeit gilt dabei der in einem Modell vollsta¨ndig aufgelo¨sten
Stratospha¨re und der in ihr simulierten Variabilita¨t als Folge der mit ENSO verbundenen
Schwankungen der Meeresoberfla¨chentemperaturen. Ziel war es unter anderem die Wirkungs-
weise von ENSO auf die Stratospha¨re zu verstehen und ein mo¨gliches ENSO-Signal u¨ber Tro-
pospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Kopplung am Boden im Atlantischen/Europa¨ischen
Raum zu erhalten.
Um den dynamischen Einfluss von ENSO auf die Tropospha¨re und Stratospha¨re zu unter-
suchen, wurde das allgemeine Zirkulationsmodell ECHAM5 des MPI fu¨r Meteorologie in
Hamburg genutzt. Zum einen wurden 6 La¨ufe mit der L19-Modellversion analysiert, zum
anderen wurde die mittlere Atmospha¨renversion des ECHAM5 mit 39 vertikalen Schichten
verwendet, um die Auswirkungen von ENSO auf und u¨ber die Stratospha¨re mit Hilfe von
5 Simulationen zu untersuchen. Als Vergleich fu¨r die Modelldaten wurden Beobachtungen,
der ERA-40 Datensatz und die Freie Universia¨t Berlin (FUB) Radiosondenanalysen verwen-
det.
Schwerpunkt war es zuna¨chst die Modellklimatologie von L19 und L39 hinsichtlich ihrer Un-
terschiede miteinander zu vergleichen bzw. in Bezug zu Beobachtungen zu setzen. Auffallend
ist die in L19 geringere stratospha¨rische Variabilita¨t gegenu¨ber L39 und den Beobachtungen.
Dies ist vermutlich mit dem Modelloberrand in 10 hPa und der Rayleigh Reibung verbunden,
die einen Effekt auf das ku¨nstliche Brechen planetarischer Wellen und Schwerewellen hat.
Zum anderen zeigen beide ECHAM5 Versionen im Vergleich zum ERA-40 Datensatz eine zu
geringe Variabilita¨t in den Subtropen, die mit der fehlenden QBO erkla¨rt werden kann. Das
L39-Modell zeigt im Januar eine sehr gute Langzeitklimatologie der unteren Stratospha¨re.
Untersucht man dagegen die saisonale Entwicklung der NH-Winter, erkennt man, dass die
winterlichen Westwinde in der unteren Stratospha¨re generell zu schwach sind, und das vor
allem im November zu hohe Temperaturen im Vergleich zu den FUB Analysen simuliert wer-
den. Ebenso scheint die Umstellung zur Sommerzirkulation im L39-Modell spa¨ter zu erfolgen
(Mai statt April in den Beobachtungen).
Als na¨chstes wurde das ENSO-Signal in der Tropospha¨re fu¨r das Wintermittel DJF unter-
sucht. Sowohl am Boden als auch in 500 hPa zeigen die Modellversionen u¨bereinstimmend
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zu den Beobachtungen signifikante Muster in den Langzeitmonatsmittelanomalien fu¨r die
ENSO-Warmphase gegenu¨ber dem neutralen Zustand. Deutlich tritt dabei ein PNA-Muster
auf, was den Beobachtungen sehr a¨hnlich ist.
Fu¨r das DJF Wintermittel in der Stratospha¨re werden Ergebnisse dargelegt, welche mit Be-
obachtungsstudien besta¨tigt werden (van Loon und Labitzke, 1987; Hamilton, 1993a), die
eine stratospha¨rische Antwort auf ENSO Warmereignisse zeigen. Dabei wird die quasi-sta-
tiona¨re Versta¨rkung des Ale¨utenhochs sowie die Abschwa¨chung und Erwa¨rmung des winter-
lichen Polarwirbels beobachtet und simuliert. Dies ist in guter U¨bereinstimmung mit anderen
Mittlere Atmospha¨re Modellstudien (z.B. Hamilton, 1993b; Sassi et al., 2004; Manzini et al.,
2006). Wa¨hrend der ENSO-Kaltphase findet in den Beobachtungen eine Versta¨rkung und
Abku¨hlung des Polarwirbels in der Stratospha¨re statt. Das L39-Modell ist in der Lage das
beobachtete La Nin˜a Signal zu simulieren, allerdings in schwa¨cher ausgepra¨gter Form. Mit
dem L19-Modell ist es nicht mo¨glich, den sich versta¨rkenden und abku¨hlenden Polarwir-
bel zu reproduzieren, was unter anderem an der geringeren Variabilita¨t in der Statospha¨re
und der Na¨he zum Modelloberrand liegen kann. Um die Entwicklung des ENSO-Signals
in der Stratospha¨re besser zu verstehen, werden die einzelnen Wintermonate wa¨hrend der
ENSO-Warm- und Kaltphase untersucht, um evtl. Unterschiede im saisonalen Gang zwi-
schen den Modellversionen und dem ERA-40 Datensatz zu finden. Dabei wird deutlich,
dass sich das ENSO-Signal fu¨r die ENSO-Warmphase im L39-Modell langsamer, mit einem
Monat Verzo¨gerung im Mittwinter (Januar) gegenu¨ber den Beobachtungen, entwickelt. Die
langsame Verschiebung der positiven Anomalie von Nordwestkanada zum Pol, die Ausbrei-
tung und Versta¨rkung dieser sowie ein fast geschlossener Ring negativer Anomalien in den
mittleren Breiten wird in den einzelnen Monaten deutlich. Signifikanzen (95% und 99%)
in den Bereichen negativer Zentren fu¨r ERA-40 sind ebenso wie im Bereich der positiven
Anomalie fu¨r das L39 festzustellen. Das L19-Modell gibt den beobachteten Verlauf nicht
anna¨hernd wieder, eher ist ein stationa¨res Signal festzustellen. Fu¨r die ENSO-Kaltphase wird
eine a¨hnliche Entwicklung des ENSO-Signals beobachtet. Mit einer zeitlichen Verschiebung
von einem Monat nach hinten scheint das L39-Modell den Verlauf anna¨hernd wiederzugeben.
Fu¨r das L19-Modell ist erneut keine Entwicklung des ENSO-Signals fu¨r die Kaltphase ersicht-
lich. Die zeitliche Verschiebung und die Schwierigkeit den saisonalen Gang zu reproduzieren
deutet auf ein grundsa¨tzliches Problem in der nordhemispha¨rischen Wintervariabilita¨t in
ECHAM5 hin. Dieses Resultat wurde von Charlton et al. (2007) besta¨tigt, die die Ha¨ufikeit
von plo¨tzlichen Stratospha¨renerwa¨rmungen verschiedener Mittlere Atmospha¨ren Zirkulati-
onsmodelle untersuchten. Sie fanden eine zu hohe Variabilita¨t mit einer erho¨hten Frequenz
von Major Warmings im Nov/Dez on ECHAM5.
Insgesamt ist das Signal wa¨hrend der ENSO-Warmphase sta¨rker ausgepra¨gt und signifikanter
als in der ENSO-Kaltphase. Des Weiteren ist das Signal in den Beobachtungen sta¨rker als
in den Modellversionen. Dies steht in U¨bereinstimmung mit anderen Modellstudien (z.B.
Hamilton, 1995; Manzini et al., 2006).
Um einscha¨tzen zu ko¨nnen, inwieweit die NAO u¨berhaupt vom Modell im Vergleich zum
ERA-40 Datensatz simuliert wird, wurde der NAO Index fu¨r alle drei Datensa¨tze berechnet.
Eine deutlich gro¨ßere Schwankungsbreite in den Beobachtungen ist gegenu¨ber den Modell-
simulationen festzustellen. Des Weiteren zeigt lediglich der Beobachtungsdatensatz einen
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Trend im NAO-Index, der in U¨bereinstimmung zu anderen Arbeiten steht (z.B. Scaife et al.,
2005). Eine realistische NAO mit einen Trend zu reproduzieren scheint ein generelles Probelm
von Klimamodellen zu sein (z.B. Rodwell et al., 1999; Latif et al., 2000). Des Weiteren wur-
den Korrelationen zwischen der NAO (JFM) und dem stratospha¨rischen zonalgemittelten
zonalen Wind (DJF) in 50 hPa bei 60◦N berechnet, um die dynamische Kopplung zwischen
der Stratospha¨re und der NAO (Scaife et al., 2005) zu untersuchen. Es ergibt sich eine hohe
Korrelation im ERA-40 Datensatz (0,53) und fu¨r L19 (0,43). Das L39-Modell zeigt allerdings
nur eine Korrelation von 0,22. Dabei muss die geringe Variabilita¨t der stratospha¨rischen Win-
de im L19-Modell beru¨cksichtigt werden, die vermutlich zu einer ho¨heren Signifikanz fu¨hrt.
Die Korrelationen sind im Gegensatz zu Scaife et al. (2005) geringer, was mit dem fehlenden
beobachteten Trend im stratospha¨rischen Wind in den Modellsimulationen erkla¨rt werden
ko¨nnte.
Aufgrund der nicht realistischen Resultate der ENSO-Simulationen in der Stratospha¨re vom
L19-Modell, wurde im Folgenden nur noch das L39-Modell und die Beobachtungen fu¨r weitere
Untersuchungen genutzt.
Das ENSO-Signal im NH-Winter, d.h. die Sta¨rke und Temperatur des stratospha¨rischen Po-
larwirbels, wird zu einem großen Teil durch tropospha¨rische planetarische Wellenanregung
kontrolliert, wobei sich die planetarischen Wellen bei einer großen plo¨tzlichen Stratospha¨ren-
erwa¨rmung versta¨rkt vertikal und polwa¨rts ausbreiten und mit dem Grundstrom wechsel-
wirken (Matsuno, 1970; Holton et al., 1995; Newman et al., 2001). In dieser Arbeit wurde
gezeigt, dass das Wellenanregungsmuster fu¨r die ENSO-Kaltphase umgekehrt zur ENSO-
Warmphase ist. Das stratospha¨rische Signal wa¨hrend der ENSO-Warmphase kann mit der
erho¨hten tropospha¨rischen Wellenaktivita¨t (Welle-1) im Winter erkla¨rt werden. Aufgrund
der beobachteten und in L39 simulierten Westwa¨rtsneigung der zonalen Wellenamplituden
mit zunehmender Ho¨he resultiert ein versta¨rkter Wa¨rme- und Impulsfluss. Mit diesem wird
eine Verschiebung, Abschwa¨chung und Erwa¨rmung des Polarwirbels mit einer gleichzeitigen
Ausbildung, Versta¨rkung und polwa¨rts Wandern des Ale¨utenhochs wa¨hrend einer ENSO-
Warmphase verursacht. Gleichzeitig kann ein nicht so starkes und klares Signal wa¨hrend der
ENSO-Kaltphase auf die Reduktion des Wellenantriebs zuru¨ckgefu¨hrt werden. Die in dieser
Arbeit gefundenen Resultate der unterschiedlichen Wellenanregung stimmen mit fru¨heren
Arbeiten gut u¨berein (Hoerling et al., 1997; Manzini et al., 2006).
Mit der Abschwa¨chung und der Erwa¨rmung des Polarwirbels ist außerdem ein ha¨ufigeres Auf-
treten von Major Warmings aus anderen Studien bekannt (Labitzke und van Loon, 1999;
Kunze, 2000; Taguchi und Hartmann, 2006). U¨bereinstimmend mit anderen Modellstudi-
en (Sassi et al., 2004; Manzini et al., 2006; Ineson und Scaife, 2007) wandern die positiven
Anomalien im Mittwinter von der oberen Stratospha¨re bis zur Tropopause im Spa¨twinter.
Lediglich Manzini et al. (2006) zeigt u¨bereinstimmend zu den hier gezeigten Resultaten das
Wandern von Signifikanzen, das eine Tropospha¨ren-Stratospha¨ren-Tropospha¨ren Kopplung
von ENSO besta¨tigt. So breiten sich die Signifikanzen der zonalgemittelten Temperatur bei
80◦N und des zonalen Windes bei 60◦N im November vom Boden bis zur mittleren Strato-
spha¨re aus. Im Januar wandern diese abwa¨rts und treten schließlich erneut am Boden im
Ma¨rz auf. Der saisonale Verlauf der Anomalien zeigt wa¨hrend des Winters einen Vorzeichen-
wechsel u¨ber dem Atlantik/Europa Sektor an der Erdoberfla¨che. Dabei findet sich fu¨r den
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ERA-40 Datensatz im JF und fu¨r das L39-Modell im MA ein Muster, welches der negativen
NAO-Phase entspricht, was im L39-Modell sogar zu (95%) signifikant ist. Die erneut auftre-
tende zeitliche Verzo¨gerung kann auf die schon im stratospha¨rischen ENSO-Signal zeitliche
Verschiebung des L39-Modells zuru¨ckgefu¨hrt werden.
Es gibt eine Vielzahl von Beobachtungs- und Modellstudien, in denen der Einfluss ENSOs
auf die NAO untersucht wurde (z.B. Fraedrich und Mu¨ller, 1992; Merkel und Latif, 2002;
Bro¨nnimann et al., 2004; Toniazzo und Scaife, 2006). Dabei zeigen die Beobachtungsstudien
zum Teil einen ENSO-Einfluss auf die NAO (Fraedrich und Mu¨ller, 1992; Bro¨nnimann et al.,
2004; Toniazzo und Scaife, 2006). So fanden z.B. Toniazzo und Scaife (2006) nach Einteilung
beobachteter El Nin˜os in moderate und starke Ereignisse fu¨r die ersteren ein negatives NAO-
Signal. Wa¨hrend Bro¨nnimann et al. (2004) speziell nur die El Nin˜o Jahre 1940 bis 1942
untersucht, zeigten Fraedrich und Mu¨ller (1992) ein leicht nach Nordosteuropa verschobenes
negatives NAO-Signal fu¨r 26 El Nin˜os. Die allgemeinen Atmospha¨ren Zirkulationsmodelle
scheinen allerdings Probleme zu haben ein klares ENSO-Signal auf die NAO zu simulieren
(Toniazzo und Scaife, 2006). Dabei ko¨nnen eine Vielzahl von Modulationen eine Rolle spielen
(siehe dazu als U¨bersicht Bro¨nnimann (2007)). Des Weiteren scheint das Signal stark von
einzelnen ENSO-Ereignissen abha¨ngig zu sein, was in dieser Arbeit ebenfalls festgestellt
wurde, aber hier nicht explizit gezeigt wurde.
In weiteren Modellstudien wa¨re die Simulation von ENSO und der QBO interessant, da mit
einer Einteilung der ENSO-Ereignisse in die entsprechenden QBO-Phasen ein klareres Signal
in der Stratospha¨re beobachtet wird (Labitzke und van Loon, 1989; (Garfinkel und Hartmann,
2007). Bei einer Einteilung von ENSO in die QBO-Phasen mit den ERA-40 Daten konn-
ten erhebliche Unterschiede im stratospha¨rischen Signal festgestellt werden (hier nicht ge-
zeigt). Weiterhin ist es wichtig die lokale Wellenausbreitung bei der Betrachtung des Euro-
Atlantischen Sektors detaillierter zu untersuchen, um die Wirkungsweise von ENSO auf die
NAO u¨ber die Stratospha¨re besser zu verstehen. Im Hinblick auf die Schwierigkeiten ein
eindeutiges NAO-Signal auf ENSO zu erhalten, ko¨nnte in weiteren Arbeiten explizite Fall-
studien angeschaut werden, die auf die Nichtstationarita¨t der ENSO-Ereignisse abzielen. Um
die unterschiedliche Korrelation zwischen der NAO und dem zonalen stratospha¨rischen Wind
besser zu verstehen, sollten zum einen Fallstudien durchgefu¨hrt werden und zum anderen
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